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RŽsumŽ 

La formation du noyau est un ŽvŽnement central de l'histoire de l'accrŽtion terrestre, 

responsable d'une sŽgrŽgation majeure des ŽlŽments chimiques selon leurs affinitŽs pour le 

mŽtal (sidŽrophile) ou le silicate (lithophile). La Terre silicatŽe montre en effet un 

appauvrissement en ŽlŽments sidŽrophiles cohŽrent avec la formation d'un noyau au sein d'un 

ocŽan magmatique plus ou moins profond. Cette affinitŽ d'un ŽlŽment chimique est fonction 

des conditions physico-chimiques (P, T, fo2, composition chimique) dans lesquelles se 

dŽroule la diffŽrenciation mŽtal-silicate. Le comportement d'un ŽlŽment chimique est donc 

amenŽ ˆ Žvoluer tout au long de l'histoire de la formation du noyau dans l'ocŽan magmatique. 

La distribution des ŽlŽments entre les deux grands rŽservoirs terrestres ne peut donc •tre 

reproduit en considŽrant un comportement constant des ŽlŽments. Afin de dŽterminer la 

composition de la Terre silicatŽe et du noyau, il est nŽcessaire de caractŽriser le 

comportement des ŽlŽments au cours de l'accrŽtion terrestre dans des conditions de pressions, 

tempŽratures et d'oxydo-rŽduction variables. 

Dans le cadre de l'Žtude de la diffŽrenciation manteau-noyau au cours de l'accrŽtion terrestre, 

les ŽlŽments dits lithophiles ont ŽtŽ relativement peu ŽtudiŽs en comparaison des ŽlŽments dits 

sidŽrophiles. Pourtant les ŽlŽments lithophiles montrent des abondances significativement 

diffŽrentes entre les diffŽrents mod•les de composition de la Terre silicatŽe. De m•me, il a ŽtŽ 

proposŽ que l'accrŽtion de matŽriel enrichi en soufre permette l'entrŽe d'ŽlŽments dits 

lithophiles dans le noyau (Sm, Nd, U, Th, K). Afin de clairement contraindre l'impact de la 

formation du noyau sur la distribution des ŽlŽments lithophiles entre les diffŽrents rŽservoirs, 

nous avons rŽalisŽ une soixantaine de nouvelles expŽriences de partage mŽtal - silicate sous 

haute pression et haute tempŽrature afin de contraindre le comportement de diffŽrents 

ŽlŽments (uranium, thorium, ŽlŽments terres rares et ŽlŽments alcalins) lors de l'accrŽtion 

terrestre. Ces Žtudes nous ont permis d'apporter plusieurs contraintes sur les mod•les 

d'accrŽtion et la composition des diffŽrents rŽservoirs terrestres. 

 Nous montrons que le rapport Th/U de la Terre silicatŽe est mieux reproduit par une 

accrŽtion de matŽriel de composition EL plut™t que EH. Ce m•me rapport permet de 

contraindre la composition en O du noyau terrestre, celle-ci ne pouvant excŽder 4 wt%. Nous 

confirmons que la concentration de ces ŽlŽments radioactifs reste nŽgligeable dans le noyau, 

faisant d'eux des acteurs mineurs de l'histoire thermique du noyau. 
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Nous dŽmontrons Žgalement que lÕaccrŽtion terrestre, lorsque modŽlisŽe ˆ partir de briques 

ŽlŽmentaires ayant une composition compatible avec les observations isotopiques, ne peut 

produire des concentrations compatibles avec certains mod•les de composition de la Terre. La 

Terre silicatŽe ne pouvant •tre enrichie en ŽlŽments terres rares par rapport aux chondrites CI 

d'un facteur supŽrieur ˆ 2.10. 

L'Žtude de U, Th, ainsi que des ŽlŽments du groupe des terres rares nous a permis de rŽŽvaluer 

l'impact attribuŽ ˆ l'apport de soufre ˆ la fin de l'accrŽtion terrestre. Cet Žv•nement n'entra”ne 

aucun fractionnement des ŽlŽments terres rares ni ne permet l'entrŽe d'ŽlŽments radiogŽniques 

dans le noyau en concentration suffisante pour dŽmarrer la geodynamo. 

Enfin, nous Žlargissons notre Žtude aux ŽlŽments lithophiles volatils en nous intŽressant au 

partage mŽtal-silicate du potassium et au budget global de la Terre en cet ŽlŽment. Nous 

montrons que la concentration de cet ŽlŽment dans le noyau ne peut excŽder 57 ppm, ce 

rŽservoir contenant alors pr•s de 15% du budget total de la Terre en potassium. Ces 

concentrations sont Žgalement dŽpendantes de la chronologie de l'appauvrissement de la Terre 

en ŽlŽments volatils. Nous montrons enfin que la Terre s'est construite ˆ partir de matŽriel 

appauvri en ŽlŽments volatils avant son accrŽtion, lÕappauvrissement dž aux impacts tardifs 

ayant vraisemblablement jouŽ un r™le mineur dans le motif dÕappauvrissement en ŽlŽments 

volatils observŽ sur Terre aujourdÕhui. 

Mots clefs : AccrŽtion ; diffŽrenciation Manteau-Noyau ; ExpŽriences HP-HT ; ElŽments 

radiogŽniques ; ElŽments alcalins ; ElŽments terres rares ; VolatilitŽ ; Mod•les d'accrŽtion ; 

Briques ŽlŽmentaires. 
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Abstract 

Core formation is a pivotal event in early Earth history, causing a major segregation of 

elements according to their affinity with either metal (siderophile) or silicate (lithophile) 

phases. The Bulk Silicate Earth (BSE) shows a depletion in siderophile elements coherent 

with a core differentiation within a magma ocean. The affinity of these elements is a function 

of the physical and chemical conditions (P, T, fo2, chemical composition) of metal-silicate 

differentiation. The behaviour of any one element varies over the formation of the core within 

the magma ocean; hence, the elemental distribution of Earth's Building Blocks between the 

two reservoirs cannot be reproduced by considering a unique behaviour of each element. 

In order to determine the concentration of an element in the core and the BSE, it is necessary 

to characterize the behaviour of the element and its evolution during Earth's accretion.  

In comparison to siderophile elements, lithophile elements form a minority of core-mantle 

differentiation studies so far. However, significant disagreement can be found concerning the 

concentrations of these elements among published models of BSE composition. It has also 

been proposed that a late sulphur accretion event could be responsible for a significant 

amount of lithophile elements (Sm, Nd, U, Th, K) entering the core. In order to determine the 

effect of core formation on the distribution of these elements between the two reservoirs, we 

performed ~60 new high-pressure, high-temperature experiments of metal-silicate partitioning 

for several elements (Uranium, Thorium, Rare Earth Elements (REE), Alkali elements) with 

the aim of better understanding their behaviour during Earth's accretion. These studies allow 

us to bring new constraints on Earth's accretion models and to refine our understanding of the 

core and BSE composition. 

We show that the (Th/U)BSE is better reproduced when considering EL chondrites as Earth's 

Building Blocks rather than EH. The same ratio allows us to constrain the maximum oxygen 

concentration of the core to no more than 4 wt%. We confirm that these elements play a small 

role in the core thermal history, with their concentration in the metal remaining negligible. 

We also demonstrate that the BSE cannot be enriched in Refractory Lithophile Elements 

(RLE) by more than 2.1 times their concentrations in CI chondrites, when the Earth is made 

of Building Blocks mixing in agreement with isotopic studies. This shows a clear 

incompatibility between several models of BSE composition and isotopic observations. 
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The study of U, Th and REE also allowed us to re-evaluate the impact of a late sulphur event 

at the end of Earth's accretion, which would neither lead to fractionation of Sm and Nd nor 

allow a significant amount of U and Th to enter the core to start the geodynamo. 

Finally, we widen the range of studied elements to include volatile elements. A study on 

potassium shows that this element concentration in the core cannot exceed 57 ppm. The core 

would then contain 15% of the total K budget of the Earth. This content is highly dependent 

on the timing of volatilisation processes. We then propose that the Earth is a result of the 

accretion of already volatile-depleted building blocks. Giant impacts would have a minor role 

in the volatile depletion observed in the BSE today. 

 

 

Key words: accretion; core-mantle differentiation; HP-HT experiments; radiogenic elements; 

alkali elements; Rare Earth Elements; volatility; accretion model; building blocks 
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INTRODUCTION GENERALE 

Les processus ˆ l'origine de la Terre primitive ont contraint l'Žvolution de la Terre pour 

fa•onner la plan•te active et habitable que nous connaissons aujourd'hui. Cette plan•te 

s'int•gre dans un syst•me constituŽ de corps rocheux (plan•tes, astŽro•des) de compositions, 

structures et tailles diverses, orbitant autour du Soleil. L'ensemble des corps constituant ce 

Syst•me Solaire hŽtŽrog•ne se sont vraisemblablement formŽs au cours des premiers millions 

d'annŽes de ce dernier. La formation de ces objets affecte la composition globale du syst•me 

et donc la formation des plan•tes doit •tre replacŽe ˆ lÕŽchelle du Syst•me Solaire et de ces 

autres constituants. Comprendre et dŽcrire la Terre actuelle nŽcessite de conna”tre les 

mŽcanismes ˆ l'Ïuvre durant sa formation. Toute la complexitŽ de l'entreprise est de 

comprendre, au vu des observations que nous faisons aujourd'hui (constitution et structure de 

la Terre, observation d'autres syst•mes stellaires et plan•tes en formation...), les mŽcanismes 

ayant eu lieu il y a plus de 4.5 milliards d'annŽes, leurs chronologies, ainsi que l'origine des 

objets primitifs que ces mŽcanismes ont affectŽs pour former la Terre.  

L'abondance des ŽlŽments chimiques dŽterminŽs pour la Terre, ainsi que leurs rŽpartitions 

entre les grands rŽservoirs (atmosph•re, crožte, manteau, noyau) sont le rŽsultat d'une 

succession de processus qui commence par la condensation de la nŽbuleuse solaire et se 

poursuit tout au long de l'accrŽtion planŽtaire avec lÕindividualisation des diffŽrents 

rŽservoirs. DŽterminer la composition globale de la Terre revient ˆ comprendre la constitution 

de ses diffŽrents rŽservoirs. Alors que l'observation est ˆ la source de la plupart des mod•les 

proposŽs en gŽologie (d'o• sa dŽnomination de science naturelle), proposer une composition 

chimique du noyau terrestre doit se faire en l'absence d'Žchantillon.  Il faut donc remonter au 

processus ˆ l'origine de la formation des diffŽrents rŽservoirs, ainsi qu'au matŽriel constitutif 

de la Terre pour prŽciser nos dŽterminations. 

Il est dŽsormais admis que les plan•tes se forment par lÕaccrŽtion de matŽriaux primitif et 

diffŽrenciŽs, au sein de la nŽbuleuse solaire. Au cours de cet Žpisode, les hautes tempŽratures 

dues ˆ la dŽcroissance radioactive et ˆ la dissipation de l'Žnergie des impacts, engendrent la 

fusion (plus ou moins totale) de la protoplan•te. De la diffŽrenciation du mŽtal et du silicate 

dans ce contexte dŽcoule la formation des deux rŽservoirs gŽochimiquement distincts : le 

noyau mŽtallique et le manteau primitif silicatŽ. Au cours de cette sŽgrŽgation, les ŽlŽments 
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chimiques vont se rŽpartir en fonction de leurs affinitŽs pour l'un ou l'autre des deux 

rŽservoirs (lithophile ou sidŽrophile). Toutefois il a ŽtŽ dŽmontrŽ que lÕaffinitŽ d'un ŽlŽment 

pour un milieu, dŽfinie par Goldschmidt dans les annŽes 1930, est fonction des conditions de 

pressions, tempŽratures, et du caract•re redox du milieu, mais Žgalement de la composition 

chimique. L'affinitŽ d'un ŽlŽment pour le mŽtal ou le silicate n'est donc pas constante et son 

comportement a donc pu Žvoluer au cours de l'accrŽtion terrestre. 

La composition du noyau et du manteau primitif est donc fonction : 

¥ De la composition du matŽriel initial arrivant sur Terre.

¥ Des conditions dans lesquelles ont eu lieu la sŽgrŽgation des phases mŽtalliques et

silicatŽes.

L'Žtude des compositions ŽlŽmentaires et isotopiques des mŽtŽorites primitives a permis de 

mettre en Žvidence l'existence d'une grande diversitŽ au sein du Syst•me Solaire. Cette 

hŽtŽrogŽnŽitŽ est le tŽmoin des multiples mŽcanismes, conditions (tempŽratures, redox...) 

associŽs ˆ diffŽrentes localisations de formations. LÕanalyse isotopique des diffŽrents objets a 

permis d'identifier des liens de parentŽs entre les objets du Syst•me Solaire et donc de de 

remonter aux potentielles compositions des briques ŽlŽmentaires de la Terre.  

Comprendre la distribution des ŽlŽments en fonction des conditions de diffŽrenciation mŽtal-

silicate, ainsi que l'Žvolution de ce comportement au cours de l'accrŽtion terrestre a fait l'objet 

de nombreuses Žtudes expŽrimentales. Elles visent ˆ reproduire les conditions redox, de 

pressions et de tempŽratures supposŽes de la formation du noyau. Ces Žtudes se sont 

naturellement portŽes sur les ŽlŽments dits sidŽrophiles, dont l'appauvrissement observŽ dans 

la Terre silicatŽe par rapport au matŽriel primitif du Syst•me Solaire tŽmoigne de leurs 

concentrations dans le noyau. Ces travaux ont permis de mieux comprendre les conditions de 

pressions et tempŽratures de la sŽgrŽgation du noyau, et d'obtenir des contraintes sur 

l'Žvolution de l'Žtat redox de la Terre au cours de son accrŽtion. Peu d'Žtudes se sont par 

contre intŽressŽes aux comportements des ŽlŽments lithophiles pendant les grands Žv•nements 

qui ont marquŽ l'histoire de la Terre. Il a cependant ŽtŽ dŽmontrŽ que certains d'entre eux se 

concentrent dans mŽtal seulement en conditions rŽduites, permettant d'expliquer leurs 

abondances relatives dans la Terre silicatŽe pour des conditions particuli•res de condition de 

formation du noyau. De la m•me fa•on, il a ŽtŽ proposŽ que l'assimilation d'ŽlŽments 

radioactifs par le noyau soit la cause des mouvements convectifs dans le mŽtal liquide ˆ 

l'origine de la geodynamo terrestre.  
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Au cours de ce travail de th•se, nous nous sommes attachŽs ˆ contraindre le partage de 

certains de ces ŽlŽments dits lithophiles, caractŽrisŽs par des tempŽratures de condensation 

variables entre les deux grands rŽservoirs terrestres lors de la formation du noyau. Notre 

objectif est d'apporter des ŽlŽments de rŽponses ˆ plusieurs problŽmatiques : 

¥ Quelles contraintes peuvent apporter les ŽlŽments lithophiles concernant la/les

compositions du matŽriel primitif constitutif de la Terre ?

¥ Les comportements suivis par les ŽlŽments lithophiles dans le contexte de l'accrŽtion

terrestre permettent-ils de mieux contraindre les conditions de formation du noyau ?

¥ La rŽpartition de ces diffŽrents ŽlŽments entre rŽservoir silicatŽ et rŽservoir mŽtallique

est-elle en adŽquation avec les diffŽrents mod•les de composition de la Terre silicatŽe

et apporte-t-elle des contraintes quant ˆ la composition du noyau ?

¥ Quel est l'impact de la formation du noyau sur l'appauvrissement observŽ de la Terre

silicatŽe par rapport au matŽriel primitif en ŽlŽments volatils ? Peut-on dŽterminer une

chronologie relative entre les diffŽrents processus ayant affectŽ la composition de la

Terre silicatŽe au cours de sa formation ?

Afin de rŽpondre ˆ ces diffŽrentes questions, nous avons suivi une dŽmarche systŽmatique 

pour l'ensemble des ŽlŽments ŽtudiŽs : 

1) Etablir une base de donnŽes des coefficients de partage mŽtal-silicate, couvrant une

gamme de conditions redox, pressions et tempŽratures cohŽrente avec l'Žtude de

l'accrŽtion terrestre, intŽgrant une variŽtŽ de compositions chimiques et d'enrichissements

du mŽtal en ŽlŽments lŽgers (Si, S, O, C).

2) ParamŽtrer le partage des ŽlŽments lithophiles en fonction des param•tres ŽnoncŽs ci-

dessus.

3) Utiliser ces paramŽtrisations pour modŽliser la formation du noyau au cours de l'accrŽtion

terrestre dans une variŽtŽ de conditions thermodynamiques et de compositions chimiques,

rŽsultats de l'assimilation de diverses compositions primitives.

Ce manuscrit est divisŽ en six chapitres organisŽs de la mani•re suivante : 

Le premier chapitre est un Žtat de l'art prŽsentant la diversitŽ des objets du Syst•me Solaire, 

leurs origines, ainsi que la distribution des ŽlŽments chimiques entres ces derniers. Au travers 

dÕune revue bibliographique, nous prŽsentons tout d'abord les premi•res Žtapes de la 
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formation du Syst•me Solaire primitif et les hŽtŽrogŽnŽitŽs qui en dŽcoulent, avant de nous 

concentrer sur les phases majeures de lÕaccrŽtion planŽtaire. Nous exposons ensuite les 

contraintes actuelles sur les liens de parentŽ entre chondrites et plan•tes ainsi que sur les 

diffŽrentes Žtapes de diffŽrenciation planŽtaire. Nous terminons sur la prŽsentation de la 

composition des diffŽrents rŽservoirs terrestres. 

Le deuxi•me chapitre est consacrŽ ˆ la description des outils et mŽthodes expŽrimentales 

utilisŽs dans le cadre de cette Žtude, permettant de synthŽtiser les Žchantillons ˆ hautes 

pressions et tempŽratures (expŽriences rŽalisŽes ˆ la presse multi-enclumes et piston cylindre), 

ainsi que les mŽthodes analytiques utilisŽes pour caractŽriser et dŽterminer la composition des 

Žchantillons.  

Le troisi•me chapitre s'applique ˆ dŽcrire les notions et principes thermodynamiques utilisŽs 

dans cette Žtude. Il en prŽsente les sources, les limitations et domaines d'applications. 

Le quatri•me chapitre est le rŽsultat d'une Žtude rŽalisŽe sur le comportement de l'uranium 

et du thorium lors de la formation du noyau terrestre. Nous prŽsentons ici de nouveaux 

coefficients de partage mŽtal-silicate du thorium, les premiers ˆ •tre obtenus en presse multi-

enclumes ˆ lÕŽtat liquide. Nous proposons de nouvelles paramŽtrisations du comportement de 

U et Th, mettant en Žvidence l'effet de la concentration de l'oxyg•ne dans le mŽtal, 

prŽdominant sur celui de la concentration en soufre. Nous dŽterminons une abondance 

nŽgligeable de U et Th dans le noyau terrestre ˆ la fin de l'accrŽtion, insuffisante pour 

dŽmarrer la geodynamo. En comparant nos rŽsultats aux plus rŽcentes estimations du rapport 

(Th/U)BSE, il nous est possible d'apporter de nouvelles contraintes sur la composition 

chimique des briques ŽlŽmentaires de la Terre ainsi que sur la composition en O du noyau 

terrestre. Enfin nous concluons par une discussion de la valence de l'uranium en conditions 

rŽduites dans les diffŽrentes Žtudes. 

Le cinqui•me chapitre se concentre sur l'Žtude des ŽlŽments du groupe des terres rares et 

leurs potentiels fractionnements lors de la formation du noyau, notamment lors dÕun stade 

dÕaccrŽtion tardif avec ajout de matŽriel enrichi en soufre. Afin de clairement contraindre le 

comportement des terres rares (La, Ce, Pr, Nd, Sm, Eu, Gd) dans le contexte de lÕaccrŽtion 

terrestre, nous avons rŽalisŽ de nouvelles expŽriences de partage mŽtal (sulfure) - silicate en 

presse multi-enclumes. Nous prŽsentons ici les premiers coefficients de partage mŽtal Ð 
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silicate obtenus expŽrimentalement pour La, Ce, Pr, Eu et Gd. En combinant nos rŽsultats aux 

donnŽes de partage des prŽcŽdentes Žtudes, il nous est possible dÕaffirmer que les principaux 

param•tres influen•ant le comportement des "terres rares" sont l'Žtat redox du syst•me et la 

concentration en soufre dans le mŽtal. Toutefois, nous dŽmontrons ici que la formation du 

noyau ne peut gŽnŽrer un fractionnement significatif entre REE, ni appauvrir la Terre silicatŽe 

en ces ŽlŽments de fa•on significative. Nous dŽmontrons Žgalement que lÕaccrŽtion terrestre, 

lorsque modŽlisŽe ˆ partir de briques ŽlŽmentaires ayant une composition compatible avec les 

observations isotopiques, ne peut produire des concentrations compatibles avec certains 

mod•les de composition de la Terre silicatŽe. Enfin nous montrons que la sŽgrŽgation dÕune 

phase riche en soufre ne peut gŽnŽrer de fractionnement Sm/Nd et donc gŽnŽrer des exc•s en 
142Nd dans la Terre silicatŽe comme il a ŽtŽ suggŽrŽ. 

Enfin le sixi•me et dernier chapitre int•gre la notion de volatilitŽ ˆ notre Žtude en 

s'intŽressant au partage mŽtal-silicate du potassium et au budget global de la Terre en cet 

ŽlŽment. Nous prŽsentons de nouvelles expŽriences de partage mŽtal-silicate rŽalisŽes en 

presses multi enclumes qui, associŽes ̂ lÕensemble des expŽriences rŽalisŽes lors de 

prŽcŽdentes Žtudes, nous permettent de rŽaliser une paramŽtrisation du comportement de K en 

fonction des param•tres thermodynamiques et chimiques du syst•me. Nous mettons en 

Žvidence que le comportement de K est essentiellement contraint par la composition chimique 

de la phase mŽtallique en ŽlŽments lŽgers, avec un effet notable mais modŽrŽ de la 

tempŽrature. En intŽgrant cette paramŽtrisation ˆ notre mod•le de formation continue du 

noyau terrestre, il nous est alors possible dÕestimer la concentration maximale de K prŽsente 

dans le noyau, ce dernier restant un acteur mineur de lÕhistoire thermique du noyau. Nous 

pouvons Žgalement quantifier lÕimpact de la chronologie relative entre la formation du noyau 

appauvrissement de la Terre en ŽlŽments volatils sur lÕabondance de K dans le noyau (et par 

consŽquent dans la Terre global). En Žlargissant notre Žtude ˆ des ŽlŽments de volatilitŽ 

similaire, nous mettons en Žvidence que la Terre sÕest formŽe ˆ partir de matŽriel dŽjˆ 

appauvri en ŽlŽments volatils, et que les mŽcanismes dÕappauvrissement par Žvaporation lors 

dÕimpacts gŽants au cours de lÕaccrŽtion ont jouŽ un r™le mineur dans le motif 

dÕappauvrissement en ŽlŽments volatils observŽ dans la BSE. 





CHAPITRE 1. ORIGINES, DIVERSITE DES 
OBJETS DU SYSTEME SOLAIRE ET 

CARACTERISATION DES RESERVOIRS 
TERRESTRES 

1! Formation du Syst•me Solaire : de la nŽbuleuse Solaire ˆ la 

formation des premiers solides. 

1.1! GŽnŽralitŽs 

Selon la terminologie adoptŽe par lÕUnion Astronomique Internationale en 2006, notre 

Syst•me Stellaire est constituŽ de 8 plan•tes accompagnŽes de leurs satellites naturels, de 5 

plan•tes naines, ainsi que de plusieurs milliards de corps rocheux de tailles variables 

(astŽro•des, poussi•res interplanŽtaires, com•tes ...) rŽpartis entre diffŽrents rŽservoirs, 

gravitant autour dÕune Žtoile, notre Soleil (Figure 1).  

Figure 1. ReprŽsentation du Syst•me Solaire (interne et externe). Sont reprŽsentŽs le Soleil et ses huit 
plan•tes, la ceinture dÕastŽro•des, la plan•te naine Pluton ainsi quÕune com•te. 

On dŽfinit le Syst•me Solaire interne comme la rŽgion proche du soleil (dÕun rayon dÕenviron 

5 unitŽs astronomiques ou UA), contenant les quatre plan•tes telluriques (ou silicatŽes) et la 

"#$%&'(#!)*+,&-(./)#,  
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ceinture dÕastŽro•des. Au-delˆ de cette derni•re sÕŽtend le Syst•me Solaire externe incluant les 

4 plan•tes gazeuses et dont la limite externe est marquŽe par lÕorbite de Neptune, aux 

environs de 30 UA. Par-delˆ se situe la rŽgion des objets Trans-neptuniens, comprenant la 

ceinture dÕastŽro•des de Kuiper et au-delˆ le nuage de Oort qui semble sÕŽtendre jusqu'ˆ 

50.103 UA.  

Le Soleil constitue ˆ lui seul 99.9% de la masse du Syst•me Solaire (90% de la masse restante 

Žtant concentrŽe dans les deux plan•tes gŽantes, Jupiter et Saturne). Il sÕagit dÕune Žtoile naine 

jaune, composŽe ˆ 74% dÕhydrog•ne, 24% dÕhŽlium et de 2% dÕŽlŽments plus lourds, qui 

Žvolue actuellement sur la sŽquence principale du diagramme de Hertzsprung-Russel (Figure 

2). Le Soleil tire actuellement son Žnergie de rŽactions de fusion nuclŽaire qui transforment 

lÕhydrog•ne en hŽlium.  

La plupart des plan•tes et astŽro•des tournent autour du Soleil sur le plan de lÕŽcliptique, dans 

le m•me sens que ce dernier tourne sur lui-m•me (i.e. sens antihoraire pour un observateur 

situŽ au p™le Nord Solaire). A lÕexception de VŽnus et Saturne, les autres plan•tes tournent 

sur elle-m•me avec une obliquitŽ infŽrieure ˆ 30¡. 

Figure 2. Diagramme de Hertzsprung-Russell, reprŽsentant la luminositŽ dÕune Žtoile en fonction de sa 
tempŽrature en surface. Durant la majeure partie de leurs vies, les Žtoiles se situent sur la sŽquence 
principale. Le Soleil est actuellement reprŽsentŽ en phase G, ˆ la moitiŽ de sa durŽe de vie. 
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Les quatre plan•tes telluriques sont de petite taille et denses en comparaison au plan•tes 

gazeuses. Elles sont enrichies en ŽlŽments mŽtalliques et rŽfractaires. Elles sont formŽes 

principalement de roches silicatŽes et poss•dent parfois un noyau mŽtallique composŽ 

essentiellement de fer et de nickel. Parmi ces plan•tes telluriques, seule Mercure ne poss•de 

pas dÕatmosph•re.  

A lÕinverse, les plan•tes gŽantes sont peu denses et riches en ŽlŽments volatils (eau, 

ammoniac, mŽthane...) sous forme solide ou gazeuse, principalement de lÕhydrog•ne et de 

lÕhŽlium, formant des atmosph•res tr•s Žpaisses autour dÕun noyau rocheux et/ou mŽtallique. 

Les astŽro•des sont principalement de petits corps du Syst•me Solaire composŽs de roches et 

dÕagrŽgat mŽtalliques non volatils. La ceinture dÕastŽro•des est localisŽe entre Mars et Jupiter, 

dans un rayon compris entre 2,3 et 3,3 UA. Ces objets sont considŽrŽs comme les restes du 

Syst•me Solaire en formation nÕayant pu sÕaccrŽter en un corps plus gros ˆ cause des 

interfŽrences gravitationnelles de Jupiter.  

La ceinture de Kuiper est constituŽe de planŽtŽsimaux, principalement fait de glace, nÕayant 

pas formŽ une plan•te plus grosse. On pense que cette ceinture est la source des com•tes de 

courte pŽriode. Quatre des cinq plan•tes naines appartiennent ˆ la ceinture de Kuiper : Pluton, 

Eris, Makemake et Haumea. La derni•re, CŽr•s, appartient ˆ la ceinture dÕastŽro•des.  

1.2! Formation de la nŽbuleuse Solaire 

La formation des Žtoiles prend place dans de gigantesques nuages molŽculaires froids (106 ˆ 

108 fois la masse Solaire) principalement constituŽs dÕhydrog•ne, dÕhŽlium et de mati•res 

organiques (Montmerle et al., 2006). En se dŽpla•ant autour du centre de la galaxie, le nuage 

se contracte lentement et sÕenrichit en ŽlŽments lourds issus de lÕexplosion des supernov¾ 

voisines. Sur plusieurs millions dÕannŽes le nuage molŽculaire se fragmente progressivement 

en nuages plus denses et plus petits, poursuivant individuellement leurs effondrements 

(Feigelson and Montmerle, 1999). 

Le nuage molŽculaire dense entre alors en phase proto-Solaire (Figure 3). LÕeffondrement de 

mati•re se poursuit pour former lÕembryon de la future Žtoile au cÏur du nuage. La taille de 

lÕembryon est alors dÕenviron 10 UA (Feigelson and Montmerle, 1999). 

Par conservation du moment angulaire, la rotation des poussi•res et du gaz de la nŽbuleuse 

sÕaccŽl•re avec lÕeffondrement des parties les plus externes du nuage. Cette accŽlŽration 

emp•che ainsi lÕaccrŽtion par le cÏur de lÕensemble de la mati•re et entraine la formation 

dÕun disque dans le plan perpendiculaire ˆ lÕaxe de rotation. LÕeffondrement entraine 
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Žgalement une importante augmentation de la tempŽrature. AssociŽs au champ magnŽtique 

gŽnŽrŽ par la rotation du proto-Soleil, ces effets entrainent lÕionisation du gaz environnant 

sous forme dÕun plasma. Cette phase se dŽroule sur quelques centaines de milliers dÕannŽes, 

et se conclut par le dŽmarrage des chaines de fusion du deutŽrium suivi de celle de 

lÕhydrog•ne, par le proto-Soleil. CÕest le dŽbut de la phase T-Tauri (Figure 3). 

Figure 3. RŽsumŽ des diffŽrentes phases protostellaires et stellaires, ainsi que de leurs principales 
caractŽristiques (Extrait de Feigelson and Montmerle, 1999). 

La phase T-Tauri est marquŽe par une perte du mouvement angulaire du proto-Soleil, due ̂  la 

perte de mati•re dans lÕespace interstellaire. On observe une intense activitŽ dans le disque 

protoplanŽtaire, associŽe ˆ des processus de transfert du moment cinŽtique du proto-Soleil 

vers ce dernier. Le disque est alors le lieu de fortes instabilitŽs gravitationnelles et 

ŽlectromagnŽtiques qui entra”nent dÕimportants mouvements de mati•re (dŽveloppŽ dans le 

paragraphe 2.3 de ce chapitre). Alors que la rotation du proto-Soleil faiblit, celle du disque 

augmente, entrainant de tr•s fortes turbulences (Montmerle et al., 2006). 
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Apr•s quelques dizaines de millions dÕannŽes, le Soleil rentre dans la derni•re phase (dite 

stellaire), o• il enclenche progressivement ses diffŽrentes rŽactions thermonuclŽaires. 

LÕenveloppe du nuage dispara”t progressivement, le taux dÕaccrŽtion par le Soleil diminue et 

la taille du disque se rŽduit. On observe alors la formation de solides de taille plus importante 

et le dŽbut de la formation des plan•tes (Feigelson and Montmerle, 1999). 

1.3! Principe de nuclŽosynth•se 

On appelle nuclŽosynth•se lÕensemble des processus nuclŽaires ̂ lÕorigine de la composition 

ŽlŽmentaire et isotopique de lÕUnivers. Les observations astrophysiques, les mod•les de 

nuclŽosynth•ses, ainsi que notre connaissance de la composition ŽlŽmentaire et isotopique des 

constituants du Syst•me Solaire, nous permettent de comprendre les diffŽrents principes de 

nuclŽosynth•se. Ces derniers sont au nombre de trois et interviennent ˆ diffŽrents moments de 

lÕhistoire de lÕUnivers :  

La nuclŽosynth•se primordiale est associŽe au Big Bang et plus exactement aux trois 

premi•res minutes de lÕhistoire de lÕUnivers. Celle-ci est responsable de la majoritŽ de 

lÕabondance de protons (1H), deutŽrium (2H), hŽlium-3 (3He) et hŽlium-4 (4He), dans notre 

Univers. Cette nuclŽosynth•se est Žgalement responsable dÕune tr•s faible proportion des 

noyaux de 6Li et 7Li. Au-delˆ de ce laps de temps, lÕexpansion engendre des tempŽratures et 

densitŽs trop faibles pour gŽnŽrer des noyaux plus lourds. 

La nuclŽosynth•se stellaire correspond ̂ lÕensemble des rŽactions de fusion nuclŽaire 

exothermiques se dŽroulant aussi bien pendant la vie des Žtoiles que lors de leurs destructions, 

ainsi que les processus de nuclŽosynth•se par capture neutronique de type "s". Le processus 

"s" est un mŽcanisme de capture de neutrons dit lent (slow), responsable de la synth•se 

dÕisotopes dans les Žtoiles gŽantes ˆ faible masse. Les premi•res Žtapes de la vie dÕune Žtoile 

sont marquŽes par la fusion de H en He.  Une fois que le noyau des Žtoiles devient trop 

appauvri en proton pour maintenir son Žquilibre hydrostatique, il sÕeffondre sur lui-m•me. 

LÕaugmentation de la tempŽrature associŽe (au-delˆ de 108 K) permet lÕamorce des cycles de 

fusion de He en C, N et O. Si la masse de lÕŽtoile est suffisante et que la tempŽrature de son 

cÏur le permet (de lÕordre de 109 K), les cycles de fusion avancŽs de lÕO dŽmarrent, 

engendrant des ŽlŽments plus lourds (jusquÕau Ti) jusquÕˆ Žpuisement de O. Le dernier cycle 
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de fusion permet la synth•se des ŽlŽments jusqu'au 56Fe ˆ partir du Si. LÕarr•t de la fusion du 

Si marque la fin de vie dÕune gŽante rouge.  

Figure 4. Evolution de l'Žnergie de liaison dÕun isotope (normalisŽ au nombre de masse A) en fonction de 
son nombre de masse. Jusqu'ˆ A=70, les processus de fusion lib•rent de l'Žnergie (rŽaction exothermique). 
Au-delˆ, la synth•se d'ŽlŽments plus lourds devient endothermique. (Extrait de B. Marty, cours magistraux, 
ENSG) 

Dans le cas dÕŽtoile massive, la fin du cycle de fusion de Si en Fe marque la fin des rŽactions 

exothermiques et lÕŽtoile perd alors de lÕŽnergie (Figure 4). Cette derni•re va rapidement 

sÕeffondrer jusqu'ˆ atteindre une densitŽ critique en son cÏur qui va engendrer une libŽration 

dÕŽnergie brutale sous forme dÕune explosion. Cette derni•re va permettre la synth•se des 

ŽlŽments plus lourds que Fe selon deux processus nuclŽosynthŽtiques dits explosifs les 

processus "p" et "r". 

Le processus "r" est un mŽcanisme de capture rapide de neutrons par les noyaux atomiques 

qui permet la production dÕisotopes lourds jusqu'ˆ la masse de 238U. 

Le processus "p" est un mŽcanisme de capture de protons par les noyaux atomiques. Il affecte 

des noyaux prŽexistants rŽsultats de processus "r" et "s", et nŽcessite de hautes tempŽratures 

dans des environnements riches en protons (enveloppe dÕŽtoiles massives riches en H).  

Les trois processus de formation des noyaux lourds (s, r et p) sont responsables de la diversitŽ 

isotopique observŽe dans les galaxies. Chaque isotope peut •tre formŽ par un ou plusieurs 

mŽcanismes spŽcifiques et cÕest donc la concentration relative de ces processus dans une 

rŽgion donnŽe qui va dŽterminer lÕabondance "primaire" de ces isotopes dans un rŽservoir 

donnŽ (il faut Žgalement rajouter lÕimportance des cha”nes de dŽcroissance radioactive qui 
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vont engendrer la formation dÕisotopes radiogŽniques). Cette hŽtŽrogŽnŽitŽ peut Žgalement se 

retrouver au sein m•me du Syst•me Solaire, entre les objets formŽs dans le Syst•me Solaire 

interne et le Syst•me Solaire externe (dŽveloppŽ dans le paragraphe 2.3 de ce chapitre). Les 

noyaux lourds stables contenus dans le Syst•me Solaire Žtaient dŽjˆ prŽsents dans le nuage 

molŽculaire originel. 

2! Les mŽtŽorites : tŽmoins des hŽtŽrogŽnŽitŽs prŽcoces du Syst•me 

Solaire 

On appelle mŽtŽorites des roches extraterrestres, attirŽes par la gravitation terrestre pour 

terminer leurs courses en impactant la surface de notre plan•te ou bien en se dŽsagrŽgeant 

dans son atmosph•re. Ces objets sont des dŽbris rŽsultant de lÕimpact de divers objets de notre 

Syst•me Solaire (astŽro•des, satellites naturels, plan•tes, com•tes). Il est possible dans un 

premier temps de diviser ces objets entre deux catŽgories en fonction de leurs caractŽristiques 

chimiques et pŽtrographiques, les mŽtŽorites diffŽrenciŽes et les mŽtŽorites non-diffŽrenciŽes.  

2.1! Les mŽtŽorites diffŽrenciŽes 

Le terme de mŽtŽorites diffŽrenciŽes englobe lÕensemble des mŽtŽorites (mŽtŽorites de fer et 

achondrites incluses) dont la composition chimique et pŽtrographique indique quÕelles sont le 

rŽsultat dÕune diffŽrenciation ˆ lÕŽtat liquide dÕun corps de taille protoplanŽtaire ˆ planŽtaire 

(de quelques kilom•tres ˆ plusieurs milliers de kilom•tres). 

Les achondrites 

Il sÕagit des mŽtŽorites provenant du rŽservoir silicatŽ des planŽtŽsimaux diffŽrenciŽs. On y 

trouve une grande diversitŽ de compositions chimiques, bien quÕelles soient toutes appauvries 

en ŽlŽments volatils et sidŽrophiles par rapport aux chondrites. Leur classification repose sur 

ces variations chimiques et la phase minŽralogique majoritaire qui en rŽsulte. On peut par 

exemple y trouver le groupe des HED, qui a ŽchantillonnŽ diffŽrents rŽservoirs silicatŽs 

(manteau, croute...) dÕun m•me astŽro•de (possiblement Vesta), ou encore le groupe des SNC 

(Shergottites, Nakhlites et Chassigny) provenant de la plan•te Mars. 
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 Les mŽtŽorites de fer 

Ces mŽtŽorites sont des fragments de noyaux mŽtalliques de planŽtŽsimaux. Leur 

classification comporte 12 groupes de mŽtŽorites ferreuses, classŽes en fonction de leurs 

concentrations en nickel et sur lÕabondance dÕŽlŽments traces tels que le gallium (Ga), le 

germanium (Ge) ou lÕiridium (Ir). Il existe une fraction des mŽtŽorites de fer, appelŽe non 

magmatique, probablement formŽe lors de phŽnom•nes dÕimpacts ayant entrainŽ la fusion 

(plus ou moins partielle) et la diffŽrentiation du milieu sur une Žchelle plus restreinte. 

Les mŽtŽorites mixtes 

Ces mŽtŽorites prŽsentent une phase silicatŽe et une phase mŽtallique, en proportions 

variables. On y diffŽrencie les mŽsosidŽrites des pallasites. Ces roches sont gŽnŽralement 

considŽrŽes comme des Žchantillons de la zone de transition entre le noyau et le manteau des 

planŽtŽsimaux. 

2.2! Les chondrites 

Les mŽtŽorites non diffŽrenciŽes, aussi appelŽes chondrites, ont une structure caractŽristique 

des roches sŽdimentaires, avec des composants dÕorigines tr•s variŽes (des phases rŽfractaires 

formŽes ˆ hautes tempŽratures aux minŽraux enrichis en ŽlŽments volatils). Les chondrites 

sont considŽrŽes comme un agglomŽrat de matŽriels de la nŽbuleuse formŽ tr•s t™t dans 

lÕhistoire du Syst•me Solaire, et dont la composition globale (ˆ lÕexception des ŽlŽments les 

plus volatils) est proche voir identique ˆ celle de la photosph•re Solaire (Lodders, 2003), et 

par extrapolation ˆ celle de la nŽbuleuse Solaire. La composition chimique des chondrites est 

alors considŽrŽe comme primitive, puisque ces objets nÕont pas subi dÕŽv•nements de 

diffŽrenciation depuis leur formation. 

La classification des chondrites repose sur un nombre toujours croissant dÕŽchantillons et sur 

des crit•res pŽtrographiques, isotopiques et chimiques de plus en plus ŽlaborŽs. La premi•re 

classification (Van Schmus and Wood, 1967) contenait trois catŽgories de compositions 

chimiques diffŽrentes : les chondrites ordinaires (OC), les chondrites carbonŽes (CC) et les 

chondrites ˆ enstatite (EC). Ces catŽgories sont elles-m•mes divisŽes en six groupes 

pŽtrographiques correspondant ˆ leur Žtat dÕoxydation ou dÕaltŽration. En fonction de leurs 

concentrations en fer, les chondrites ˆ enstatite furent rŽparties entre les EH (riches en fer) et 
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les EL (pauvres en fer) et les chondrites ordinaires entres H, L et LL, des plus riches au plus 

appauvries en fer. 

Les six groupes pŽtrographiques sont maintenant considŽrŽs comme rŽvŽlateurs de deux 

mŽcanismes bien diffŽrents (McSween and Huss, 2010). Les types 3 ˆ 6 indiquent un

mŽtamorphisme de haute tempŽrature croissant (entre ~500 et 900¡C) pouvant prendre place 

dans les profondeurs dÕun corps parent. Alors que les types 1 et 2 rŽsultent dÕune altŽration en 

prŽsence de fluide ˆ basse tempŽrature (< ~150¡C). 

DÕautres crit•res peuvent Žgalement •tre utilisŽs, ˆ lÕinstar de la conservation de grains 

prŽSolaires (Huss and Lewis, 1995). De m•me, une classification plus fine du degrŽ de 

mŽtamorphisme (de 0 ˆ 9) a ŽtŽ mise au point pour les chondrites de types 3, 3.0 Žtant le 

degrŽ de mŽtamorphisme le plus faible (Brearley and Jones, 1998). 

Une importante dŽcouverte concernant la classification des chondrites fut la mise en Žvidence 

de variation des compositions en isotopes de lÕoxyg•ne pouvant atteindre plusieurs 

pourmilles. LÕoxyg•ne poss•de trois isotopes stables 16O, 17O et 18O qui reprŽsentent sur Terre 

respectivement 99.76 %, 0.039 % et 0.202 % de lÕoxyg•ne total. Par convention, on exprime 

les variations dÕabondances en isotopes sous forme de rapports eux-m•mes comparŽs ̂ un 

standard le "SMOW" (Standard Mean Ocean Water) : 
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Lors dÕun fractionnement induit par un processus physico-chimique cinŽtique ou ˆ lÕŽquilibre 

(Žvaporation, fusion, cristallisation, diffusion...), les variations relatives des rapports 17O/16O 

et 18O/16O sont proportionnelles ˆ lÕŽcart de masse entre les diffŽrents isotopes. Il sÕagit dÕun 

fractionnement dŽpendant de la masse, qui sÕaligne sur une droite de pente 0.52 sur un 

diagramme des trois isotopes (Figure 5). Cependant, les chondrites se rŽpartissent sur dÕautres 

droites, indiquant des fractionnements indŽpendants de la masse (exprimŽs par le 

! 17O="17O!0.52 " " 18O) (Clayton et al., 1973). Ces variations sont caractŽristiques des 

diffŽrents groupes de chondrites (Clayton and Mayeda, 1999; Krot et al., 2014) et constituent 

un crit•re efficace pour affiner la classification (Figure 5). Dans un diagramme montrant les 

variations de " 17O en fonction de " 18O, les chondrites carbonŽes (ˆ lÕexception des CI) ont une 

composition sÕalignant sur une droite de pente 1 (appelŽe la Carbonaceous Chondrite 

Anhydrous Minerals line ou CCAM) rŽsultat dÕun fractionnement indŽpendant de la masse, 

qui ne peut •tre expliquŽ par des processus physico-chimiques classiques tels que 

lÕŽvaporation ou la condensation. Les chondrites ˆ enstatite, quant ˆ elles, se situent sur la 

droite de fractionnement dŽpendant de la masse, de pente 0.52 (appelŽe droite de 

fractionnement terrestre ou TF).  

Des variations dans la composition isotopique dÕautres ŽlŽments ont depuis ŽtŽ mises en 

Žvidence entres les diffŽrents groupes de chondrites (e.g., Ti, Ca, Cr, Ni, Sr, Zr, ...) et 

Figure 5. Composition isotopique en oxyg•ne des diffŽrents groups de chondrites (Clayton and Mayeda, 
1999). 
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constituent de puissants traceurs pour remonter la gŽnŽalogie des diffŽrents objets du Syst•me 

Solaire (voir pararaphe 3 de ce chapitre).  

A ce jour, une quinzaine de groupes de chondrites ont ŽtŽ dŽfinis ̂  partir de ces diffŽrents 

crit•res (Figure 6) (Krot et al., 2014; McSween and Huss, 2010 pour la classification la plus 

rŽcente): 

Figure 6. Classification des mŽtŽorites. Les proportions de chaque catŽgorie ont ŽtŽ calculŽes d'apr•s les 
donnŽes de Krot et al. (2003). 

Parmi tous ces groupes, la composition des chondrites CI est identique ˆ celle de la 

photosph•re Solaire, ˆ lÕexception des ŽlŽments les plus volatils (Lodders, 2003). Des 

diffŽrences systŽmatiques par rapport aux CI ont ŽtŽ mises en Žvidence (Wasson and 

Kallemeyn, 1988) : 

¥ Les chondrites carbonŽes prŽsentent un enrichissement en ŽlŽments lithophiles

rŽfractaires allant de 10 ˆ 40 % une fois normalisŽ ˆ Si.

¥ Les chondrites ordinaires et ˆ enstatite prŽsentent un appauvrissement en ŽlŽments

lithophiles rŽfractaires de 10 ˆ 20 % et de 30 ˆ 50% respectivement.

LÕensemble des chondrites montre un appauvrissement en ŽlŽments modŽrŽment volatils (Cr, 

Mn, K, Na, ...) augmentant avec leur caract•re volatil (Figure 7). 
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Etat dÕoxydation des chondrites 

Un autre crit•re permettant de diffŽrencier les diffŽrents types de chondrites est leurs Žtats 

dÕoxydation, caractŽrisŽs par la distribution du fer entre ses diffŽrents degrŽs dÕoxydations : 0, 

+2 et +3. LÕŽtat dÕoxydation de chaque groupe de chondrites est reprŽsentŽ dans un

diagramme de Urey-Craig (Urey and Craig, 1953), qui compare les concentrations du fer sous

forme rŽduite (Fe mŽtal et associŽ au soufre) et sous forme oxydŽe (Figure 8). On observe que

les chondrites ˆ enstatite forment le groupe le plus rŽduit au sein des chondrites, puisque le fer

Figure 7. Abondance des ŽlŽments lithophiles (a,c) et sidŽrophiles (b,d),normalisŽ au CI et Mg, 
pour les chondrites carbonŽes (a,b) et non-carbonŽes (c,d). (Extrait de Krot et al., 2014).
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est toujours sous forme mŽtallique ou associŽ au soufre, alors que les chondrites CI et CM 

sont parmi les plus oxydŽes.

Les diffŽrences pŽtrologiques entre les diffŽrents groupes de chondrites sont Žgalement le 

reflet des diffŽrences dÕŽtat dÕoxydation : 

¥ Les chondrites carbonŽes contiennent peu de sulfures, et ceux-ci sont essentiellement

des sulfures de fer : tro•lite (FeS), pyrrhotite (Fe1-xS), Cubanite (CuFe2S3).

Majoritairement, le soufre sÕy trouve oxydŽ sous la forme de sulfates et le carbone est

essentiellement complexŽ en carbonate.

¥ Les chondrites ordinaires contiennent davantage de sulfures (de nature similaire ˆ

ceux des chondrites CM). Les chondrites ordinaires et carbonŽes nŽcessitent des

conditions plus oxydantes que la nŽbuleuse Solaire pour condenser leurs diffŽrents

composants.

¥ Les chondrites ˆ enstatite contiennent une quantitŽ non nŽgligeable de sulfure (7 ˆ 15

wt% de tro•lite). Ces derniers prŽsentent des concentrations de Ti, Cr et Mn

impliquant une rŽduction de ces ŽlŽments en esp•ce trivalente pour Ti et divalente

pour les deux autres, afin dÕassurer leurs stabilitŽs dans les sulfures. Bien que dÕautres

Figure 8. Diagramme de Urey-Craig montrant la distribution du fer entre les phases silicatŽes et les 
phases mŽtaliques et sulfures au sein des diffŽrents groupes de mŽtŽorites. Extrait de Krot et al. (2014) et 
reproduit dÕapr•s Brealey and Jones (1998). 
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param•tres entrent en jeu dans la spŽciation de ces ŽlŽments, leurs concentrations dans 

les sulfures restent un indicateur du caract•re rŽducteur du milieu (Figure 9). De plus, 

les EC contiennent des sulfures accessoires (oldhamite (CaS), ninigerite (MgS), 

alabandite (MnS), keilite ((Fe,Mg)S), daubreelite (FeCr2S4), dont la condensation 

implique un gaz ayant un rapport C/O < 0.9 (Grossman et al., 2008). Or, la 

composition du gaz Solaire poss•de un rapport C/O de 0.5, correspondant ˆ une 

fugacitŽ# dÕoxyg•ne dÕenviron IW-7. De plus, du silicium mŽtallique a ŽtŽ mesurŽ ˆ 

hauteur de 1 wt% dans les EL et 3.6 wt% dans les EH3 (Grossman et al., 2008), ce qui 

constitue un autre indicateur du caract•re rŽduit de ces objets. Les chondrites ˆ 

enstatite se sont donc formŽes dans un gaz proche de la composition Solaire, enrichi 

en C, ˆ des conditions encore plus rŽductrices, inferieures ˆ IW-9 (Grossman et al., 

2008). 

Il est important de noter que les chondrites Žtant des roches dŽtritiques (i.e. en dŽsŽquilibre 

thermodynamique), la notion dÕŽtat dÕoxydation refl•te davantage un mŽlange 

dÕenrichissement/appauvrissement en mŽtal et de rŽactions entre diffŽrents composŽs, quÕun 

simple Žquilibre avec un gaz ayant une certaine fugacitŽ dÕoxyg•ne. Il ne faut donc pas 

interprŽter lÕŽtat rŽdox comme le reflet des conditions de la nŽbuleuse Solaire. En revanche, 

ce crit•re se rŽv•le pertinent lorsque lÕon consid•re les chondrites comme matŽriel 

constructeur des objets de plus grande taille (voir chapitre suivant). 

Figure 9. Diagramme montrant la relation fo2 Ðvalence pour certains ŽlŽments remarquables, dans un 
liquide de composition basaltique. Les points correspondent ˆ la valeur ˆ laquelle les esp•ces rŽduites et 
oxydŽes coexistent en proportions Žgales. Les conditions redox existantes sur plusieurs objets du syst•me 
Solaire sont indiquŽes pour comparaison. Figure extraite de Papike (2005).
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Constituants des chondrites 

La plupart des chondrites sont caractŽrisŽes par la prŽsence de trois constituants : les 

inclusions rŽfractaires (essentiellement les inclusions riches en Ca-Al [CAI]), les chondres, 

constituants majoritaires des chondrites (jusquÕˆ 80%, dÕo• leur nom) et une matrice 

microcristalline (Figure 10). Certaines chondrites montrent des signes dÕŽquilibre chimique

entre ces diffŽrents constituants, prouvant que leur corps parent a ŽtŽ chauffŽ (!10 2 K). Au

contraire, dÕautres montrent des signes dÕaltŽration aqueuse en conditions froides. Ces indices 

renforcent lÕidŽe de classes de mŽtŽorites co-gŽnŽtiques. De plus, des diffŽrences chimiques et 

isotopiques existent entre chondres et matrices (ces deux structures possŽdant des chimies 

diffŽrentes) nŽcessitant des mŽlanges spŽcifiques pour reproduire les compositions de la 

photosph•re Solaire. On parle de complŽmentaritŽ matrice-chondre. 

Figure 10. Principaux constituant des chondrites, exemple pris de la chondrite CV Allende (Extrait de 
Y.Marrocchi, cours magistraux, ENSG).

2.2.2.1! Les inclusions rŽfractaires 

Les CAI sont les plus vieux objets du Syst•me Solaire, avec des ‰ges Pb-Pb entre 4567 et 

4568 Myr (Bouvier and Wadhwa, 2010; Connelly et al., 2012). Les calculs 

thermodynamiques simulant le refroidissement dÕun gaz de composition Solaire chauffŽ ˆ 

2000 K (Figure 11) montrent dans un premier temps la condensation de solides prŽsentant une

composition rŽfractaire (i.e. enrichie en Al et Ca), suivie par la formation de solides de moins 
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en moins rŽfractaires, rŽagissant avec le gaz lors du refroidissement (Grossman, 1972; 

Grossman et al., 2000).

Figure 11. SŽquence de condensation des phases majeures issues dÕun gaz de composition Solaire ˆ une 
pression de 10-3 bars (Extrait de Davis and Richter, (2014) dÕapr•s les donnŽes de Yoneda and Grossman, 
(1995))

Toutefois, la plupart des inclusions rŽfractaires ont connu une histoire complexe incluant 

notamment de multiples Žpisodes de fusion partielle qui ont effacŽ les tŽmoignages 

morphologiques et texturaux de la condensation (Davis and Richter, 2014). Il est proposŽ que 

les compositions chimiques et isotopiques des CAI soient le rŽsultat de processus de 

condensation associŽs ˆ des processus dÕŽvaporation lors de la fusion partielle des prŽcurseurs 

condensŽs. Toutefois, lÕimportance relative des processus de condensation par rapport aux 

processus de fusion/cristallisation et dÕŽvaporation dans le contr™le de la composition 

chimique et isotopique des inclusions rŽfractaires reste encore ˆ Žtablir (Grossman et al., 

2000, 2002). La coagulation de ces grains a dž sÕeffectuer dans les premiers 103Ð105 annŽes

suivant le refroidissement (Dullemond and Monnier, 2010). Cette Žchelle de temps est 

cohŽrente avec les contraintes apportŽes par les systŽmatiques 26Al  rŽalisŽes sur les inclusions
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rŽfractaires des chondrites CV (Pignatale et al., 2018). La composition globale des CAI 

correspond aux premiers 5% de la sŽquence de condensation dÕun gaz de composition Solaire 

(Davis and Richter, 2014 ; Figure 11). Il sÕagit essentiellement de silicate et dÕoxydes

dÕŽlŽments rŽfractaires : Al-spinelle (MgAl2O4), mŽlilite [Ca(Al,Mg)(Si,Al)2O7], Ti-riche 

pyrox•ne (une solution solide ˆ 4 p™les : CaMgSi2O6 Ð CaAl2SiO6 Ð CaTi3+AlSiO6 Ð 

CaTi4+Al2O6) hibonite (Ca, Ce)(Al,Ti,Mg)12O19, corindon (Al2O3) et anorthite (CaAl2Si2O8) 

(Figure 12).

Les CAI prŽsentent une grande diversitŽ de signatures isotopiques en oxyg•ne, enrichies 

exclusivement en 16O comparativement aux autres objets du Syst•me Solaire mesurŽs

jusquÕalors. Ces enrichissements indŽpendants de la masse am•nent lÕensemble des CAI ˆ 

sÕaligner sur la CCAM, en dessous de la TF (Figure 13).

Figure 12. Image en Žlectrons rŽtrodiffusŽs dÕune inclusion rŽfractaire (CAI) constituŽ de corindon (cor), 
hibonite (hib) et de pŽrovskite (pv). (Extrait de Scott and Krot, 2005) 
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2.2.2.2! Les chondres 

Les chondres sont des structures silicatŽes infra-millimŽtriques ̂ centimŽtrique, rŽsultats de 

processus de fusion et cristallisation partielle, ainsi que de trempe en milieu gazeux, 

expliquant leurs formes sphŽriques et la prŽsence de phases vitreuses. Ils poss•dent dans 

lÕensemble des compositions silicatŽes riches en fer et en magnŽsium et prŽsentent une 

minŽralogie tr•s simple, composŽs majoritairement et dans des proportions relatives variables 

dÕolivine, dÕorthopyrox•ne et de clinopyrox•ne. Ces minŽraux majeurs sont souvent 

accompagnŽs de plusieurs minŽraux accessoires tels que le plagioclase, le spinelle, la 

chromite, la tro•lite et la kamacite. Entre ces minŽraux, on trouve une phase vitreuse ou 

microcristallisŽe, la mŽsostase, Žgalement prŽsente dans des proportions variables (Figure 14). 

Les chondres peuvent •tre classŽs selon plusieurs crit•res : 

¥ Une premi•re classification, fondŽe sur leur texture, diffŽrencie les chondres

porphyriques, constituŽs de cristaux automorphes ou sub-automorphes dÕolivine et

dÕorthopyrox•ne entourŽs dÕune mŽsostase vitreuse ou microcristallisŽe, des chondres

non-porphyriques. Les premiers reprŽsentent environ 80% de la population de

chondres au sein dÕune chondrite. Ces diffŽrences de textures entre les chondres sont

attribuŽes ˆ des diffŽrences de compositions chimiques et donc de tempŽratures de

Figure 13. Composition isotopique en oxyg•ne des CAIs comparŽe ˆ celle des chondres des chondrites 
carbonŽes, ordinaires et ˆ enstatite. (extrait de Clayton, 2003).
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liquidus mais Žgalement ̂ des rŽgimes thermiques diffŽrents lors des Žpisodes de 

fusion. 

¥ Une seconde classification, fondŽe sur les caractŽristiques chimiques, dŽfinit deux

catŽgories en fonction de leur teneur en FeO. Un chondre est dit de type I (rŽduit) sÕil prŽsente

des olivines et/ou des orthopyrox•nes pauvres en FeO. Cette limite est placŽe arbitrairement ˆ

forstŽrite (Fo) et enstatite (En) supŽrieurs ̂ 90 [Fo, En = Mg/ (Mg+Fe), en pourcentages

atomiques]. A lÕinverse, un Fo ou En infŽrieur ˆ 90 caractŽrise un chondre de type II (oxydŽ).

Ces deux classifications sont complŽmentaires.

Il est ˆ noter que les chondres pris indŽpendamment prŽsentent les m•mes variations et 

diversitŽs en oxyg•ne isotopique que les chondrites correspondantes. Plusieurs mod•les ont 

ŽtŽ dŽveloppŽs afin de comprendre les origines de cette diversitŽ (voir ci-dessous). 

2.2.2.3! Origines des chondres 

Les processus ˆ lÕorigine de la formation des chondres sont encore sujets ̂  dŽbat. Encore 

rŽcemment, les chondres Žtaient considŽrŽs comme le rŽsultat de la chauffe ˆ haute 

tempŽrature de "dustball" accrŽtŽes ˆ partir de poussi•res (cristaux et silicates amorphes) 

elles-m•mes condensŽes lors du refroidissement du gaz de la nŽbuleuse (conformŽment ˆ la 

Figure 14. a) Image en Žlectrons rŽtrodiffusŽs de chondres porphyriques de type I de la chondrite 
Tieschitz. Ces chondres contiennent de nombreuses olivines magnŽsiennes (ol) entourŽes de mŽsostase 
(mes). Les billes dÕalliage mŽtallique (Fe, Ni) sont concentrŽes sur la pŽriphŽrie du chondre. b) 
cartographie chimique du silicium dÕun chondre porphyrique de type I de la chondrite CR El Djouf 001. 
On peut y observer de lÕolivine porphyrique (PO), entourŽe dÕune couronne interne de pyrox•nes (px), 
elle-m•me entourŽe dÕune couronne de mŽsostase microcristalline avec des billes dÕalliage mŽtallique 
(Fe, Ni) (Extrait de Scott and Krot, 2005).  
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sŽquence de condensation ˆ lÕŽquilibre, voir Figure 11). De plus, il Žtait considŽrŽ que ce 

processus se dŽroulait en syst•me fermŽ, ce qui impliquait des mŽcanismes de chauffe 

extr•mement brefs (Çflash heatingÈ) dans le but de limiter les interactions entre les chondres 

et le gaz de la nŽbuleuse (Grossman and Wasson, 1983; Jones et al., 2005). Selon ce mod•le, 

la diversitŽ chimique et isotopique entre les chondres trouverait son origine dans la diversitŽ 

des prŽcurseurs (Figure 15). 

Figure 15. Mod•le "classique"  de formation des chondres (extrait de Jones et al., 2005). 

Toutefois, ce mod•le de formation des chondres a ŽtŽ remis en question par la mise en 

Žvidence de minŽraux reliques, en dŽsŽquilibre chimique et isotopique avec la mŽsostase qui 

les entoure, impliquant une formation des chondres en syst•me ouvert (Chaussidon et al., 

2008; Libourel et al., 2006). Libourel and Krot (2007), en se basant sur lÕobservation 

dÕolivines forstŽritiques ̂ joint triple au cÏur des chondres, suggŽr•rent que ces olivines 

reliques soient issues de la partie mantellique de planŽtŽsimaux diffŽrenciŽs, fragmentŽes lors 

dÕimpacts. Ainsi, les auteurs proposent un mod•le de formation des chondres de type I par 

lÕinteraction de prŽcurseurs provenant de planŽtŽsimaux avec le gaz de la nŽbuleuse, riche en 

SiO (Figure 16). 
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Figure 16. Mod•le de formation des chondres des type I (rŽduit). Lors dÕun Žpisode de chauffe, les 
fragmenst issus dÕun planŽtŽsimal en formation interagissent avec le gaz de la nŽbuleuse pour sÕenrichir en 
ŽlŽment volatils et Si, permettant la dissolution de lÕolivine et la formation de pyrox•ne en pŽriphŽrie 
(Extrait de Libourel and Krot, 2007).  

Ce mod•le implique donc la formation des chondres dans un syst•me ouvert, par rŽaction 

avec le gaz de la nŽbuleuse. De nombreux arguments pŽtrographiques, chimiques, isotopiques 

et expŽrimentaux vont dans ce sens. En plus de sÕaccommoder parfaitement de lÕexistence de 

minŽraux reliques en dŽsŽquilibre avec le reste du chondre, ce mod•le permet dÕexpliquer les 

hŽtŽrogŽnŽitŽs de compositions isotopiques en oxyg•ne dans les chondres par lÕinteraction 

avec le gaz de la nŽbuleuse (Chaussidon et al., 2008). Ce mod•le explique Žgalement les 

compositions chimiques globales observŽes dans les chondres sans nŽcessiter que les 

prŽcurseurs soient fractionnŽs. Ainsi, suivant les conditions lors de la chauffe (durŽe, 

tempŽrature, pression partielle et totale du gaz), la diversitŽ# des compositions des chondres 

peut sÕexpliquer par une perte plus ou moins importante des ŽlŽments les plus volatils suivi 

par la recondensation de ces m•mes ŽlŽments volatils lors du refroidissement des chondres. 

Ce processus expliquerait la corrŽlation qui existe entre la taille des chondres et leur teneur en 

ŽlŽments rŽfractaires, mais Žgalement la prŽsence de gradients chimiques dans la mŽsostase 

des chondres avec des enrichissements en volatils en bordure (Krot et al., 2004), ainsi que la 

prŽsence dÕenstatite en bordure de nombreux chondres de type I, rŽsultant de la rŽaction 

dÕolivines avec du SiOgaz. La cristallisation dÕolivines, rŽsultant de lÕŽquilibre plus ou moins 

partielle entre un liquide et le gaz environnant permet dÕexpliquer lÕabsence de 

fractionnement isotopique au sein des chondres (Libourel and Portail, 2018). De plus, certains 
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chondres poss•dent de nombreux grains de mŽtal et des sulfures, principalement FeS, 

localisŽs ˆ leur bordure, qui serait le rŽsultat dÕexolution du silicate fondu, saturŽ en soufre ˆ 

cause de son Žquilibre avec le gaz environnant (Marrocchi and Libourel, 2013). Toutefois, le 

dŽbat concernant les mŽcanismes de formation des chondres reste ouvert puisque de rŽcentes 

mesures dÕisotopie de lÕoxyg•ne au sein des chondres ont mis en Žvidence des 

fractionnements indŽpendants de la masse ($17O) entre les olivines reliques de chaque 

chondre, ce qui sugg•re que ces prŽcurseurs correspondent ˆ un condensat de la nŽbuleuse 

Solaire formŽ ˆ basse pression (0,1mbar). Ceci semble contredire leurs origines planŽtaires 

(Marrocchi et al., 2018). Les diffŽrents $17O mesurŽ entres les olivines reliques de diffŽrents 

chondres rŽv•lent une diversitŽ des rŽgions de formation des chondres dans le disque 

protoplanŽtaire (Marrocchi et al., 2018). 

2.3! HŽtŽrogŽnŽitŽ du syst•me Solaire 

Au travers des mŽtŽorites, et plus particuli•rement des chondrites, il est possible dÕobserver 

une grande diversitŽ de conditions de formation, entre les diffŽrents types de mŽtŽorites, et au 

sein m•me des constituants de ces derni•res. Nous pouvons globalement organiser les objets 

primitifs en deux catŽgories, en fonction de leurs conditions de formation : 

¥ Ceux qui nŽcessitent la prŽsence dÕun gaz proche de la composition Solaire

(chondrites ˆ enstatite, CAIs), enrichi en carbone.

¥ Et ceux nŽcessitant des conditions plus oxydantes (chondrites ordinaires, carbonŽes,

chondres).

Les conditions de formation de la premi•re catŽgorie sont explicables par lÕextraction dÕobjets 

rŽfractaires dÕun gaz de composition Solaire, avec pour consŽquence lÕaugmentation du 

rapport C/O du gaz. 

A lÕinverse, la seconde catŽgorie requiert des conditions plus oxydantes impliquant des 

mŽcanismes de modification de la fo2 ˆ lÕŽchelle rŽgionale dans la nŽbuleuse. Les mŽcanismes 

ˆ lÕorigine des fractionnements entre C et O sont encore dŽbattus. 

Bien que la thŽorie proposant quÕune nŽbuleuse ˆ lÕŽtat gazeux (>1800 K) rŽalise un 

refroidissement monotone permette dÕexpliquer lÕhomogŽnŽitŽ isotopique du Syst•me Solaire 

(Cameron, 1962), la rŽalitŽ se rŽv•le plus complexe.  

Lors de la phase T-tauri, le disque Solaire est hŽtŽrog•ne, constituŽ de rŽgions froides et 

denses, sujettes aux instabilitŽs gravitationnelles, mais Žgalement de rŽgions chaudes, 
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partiellement ionisŽes et sujettes aux turbulences magnŽtiques et Žlectriques (Wood, 1996). 

Les mouvements de mati•re rŽsultant des turbulences physiques et gradients thermiques vont 

alors dŽterminer lÕorganisation de la mati•re dans le futur Syst•me Solaire. Tout au long de 

son existence, le disque protoplanŽtaire perd de la masse, la mati•re Žtant accrŽtŽe par lÕŽtoile 

centrale, jusquÕˆ obtenir un soleil constituant pr•s de 99.86 % de la masse du syst•me Solaire 

actuel. Dans le m•me temps, le disque protoplanŽtaire augmente en diam•tre afin de 

conserver son moment angulaire (Weidenschilling, 1977).  

Figure 17. SchŽma illustrant la redistribution des ŽlŽments ˆ partir de leurs rŽgions de formations par 
ondes de chocs avant leur accrŽtion en planŽtŽsimaux (Scott and Krot, 2005). 

Au sein du disque, la pression de gaz va dŽcroissante avec lÕŽloignement de lÕŽtoile. Le gaz 

orbitant plus lentement que les solides, crŽe un vent sÕopposant ˆ la rotation de ces objets, les 

poussant ˆ dŽriver vers lÕŽtoile (Figure 17). Cet effet affecte particuli•rement les objets de 

tailles mŽtriques (Weidenschilling, 1977). A lÕinverse, un second processus, dit de photor•se, 

agit sur les particules de tailles centimŽtriques et infŽrieures.  Ces derni•res, soumises ˆ des 

gradients de tempŽrature de surface, sont repoussŽes vers lÕextŽrieur du disque, jusquÕˆ la 

ceinture dÕastŽro•des o• elles se classent en fonction de leur conductivitŽ# thermique, densitŽ et 

taille pour crŽer les corps parents des chondrites (Figure 17). Ce phŽnom•ne permet aux CAI 

et chondres dÕ•tre transportŽs loin du soleil (Chaussidon and Liu, 2015). AssociŽs au 

phŽnom•ne de photor•se, on trouve Žgalement les vents dit "x-wind", rŽsultat de lÕinteraction 

du gaz avec le champ magnŽtique du disque (Shu et al., 2001). Ces courants Žjectent alors des 

flux de mati•res et de chaleur le long des lignes de champ magnŽtique, vers des rŽgions plus 

ŽloignŽes du disque (Figure 18). 
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Figure 18. ReprŽsentation du mod•le de vent X. Dans ce mod•le, les CAI se forment dans une rŽgion 
pauvre en gaz, ou elles sont exposŽes ˆ lÕirradiation par des particules tr•s ŽnergŽtiques Žmises par le 
Soleil. Les chondres sont formŽs simultanŽment dans une zone plus riche en gaz situŽe proche de la rŽgion 
X. Ces diffŽrents objets sont ensuite transportŽs par les vent X jusquÕau lieu dÕaccrŽtion des chondrites
(Extrait de Shu et al., 2001).

Le gradient de tempŽrature rŽgnant dans le disque am•ne la formation dÕune sŽrie de fronts de 

condensation des ŽlŽments volatils. Les corps migrants vers lÕintŽrieur, constituŽs en grande 

partie de glaces, perdent de la mati•re chaque fois quÕils passent un front de condensation. 

Les ŽlŽments volatilisŽs enrichissent alors le Syst•me Solaire interne. Cuzzi and Zahnle 

(2004), propos•rent que lÕaccumulation dÕeau par cet effet soit ˆ lÕorigine des conditions 

oxydantes ayant permis la prŽcipitation des silicates riches en FeO des chondres et des 

chondrites ordinaires et carbonŽes. Cependant, il a ŽtŽ dŽterminŽ quÕun tel phŽnom•ne 

nÕoxyderait pas suffisamment la rŽgion du disque en question pour permettre la formation des 

dits objets (IW-4.5) (Grossman et al., 2008). Un autre moyen dÕaugmenter la fo2 de la 

nŽbuleuse serait la sŽdimentation de particules excentrŽes et riches en volatils sur le plan du 

disque, associŽe ̂ un phŽnom•ne dÕŽvaporation. Mais de la m•me fa•on, ce procŽdŽ est 

incapable de produire les variations du rapport C/O nŽcessaires pour expliquer ˆ la fois la 

formation des chondrites ˆ enstatite et celle des objets plus oxydŽs (Grossman et al., 2008). A 

ce jour, la seule hypoth•se viable serait lÕexistence dÕune forte hŽtŽrogŽnŽitŽ spatiale dans le 

disque protoplanŽtaire, hŽritŽe du nuage de gaz primordial. 

Des diffŽrences isotopiques systŽmatiques sont observables entre mŽtŽorites carbonŽes (CC) 

et non carbonŽes (NC). LÕŽtude des anomalies nuclŽosynthŽtiques, qui reprŽsentent des 

variations isotopiques indŽpendantes de la masse (par exemple "54Cr, "50Ti, #17O), montre 
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une nette dichotomie spatiale entre ces diffŽrents objets (Figure 19), qui renforce lÕidŽe selon 

laquelle la Terre seraient issues de lÕaccrŽtion dÕun matŽriel ˆ majoritŽ non carbonŽe (Warren,

2011). Une dichotomie similaire a ŽtŽ  mise en Žvidence concernant la composition isotopique 

en V de ces diffŽrents objets (Nielsen et al., 2019), mais Žgalement pour les isotopes stables 

de Mo, Ru, ou encore W (Bermingham et al., 2018; Worsham et al., 2019). 

Afin dÕexpliquer cette dichotomie si nette entre les groupes carbonŽes et non carbonŽes, il a 

ŽtŽ proposŽ lÕexistence de rŽservoirs chimiquement et isotopiquement distincts dans le 

Syst•me Solaire. La formation de Jupiter serait ̂  lÕorigine dÕune fronti•re entre les zones 

interne et externe (Brasser et al., 2018; Kruijer et al., 2017). La formation des gŽantes 

gazeuses se ferait donc conjointement ˆ celles des mŽtŽorites (diffŽrenciŽes et non 

diffŽrenciŽes). Les mesures isotopiques menŽes sur le Mo et W des mŽtŽorites de fer (qui 

Figure 19. Mise en Žvidence de la dichotomie mŽtŽorites carbonŽes Ð mŽtŽorites non carbonŽes au travers 
de diffŽrentes corrŽlations dÕanomalies nuclŽosynthŽtiques. (a) ! 54Cr vs. ! 50Ti (Warren, 2011), (b) ! 54Cr 
vs " 17O (Warren, 2011) et (c) µ45Mo vs. µ95Mo (Worsham et al., 2019). Les deux premiers diagrammes 
prŽsentent Žgalement dÕautres objets du Syst•me Solaire. Cette dichotomie sÕobserve aussi bien pour les 
mŽtŽorites non diffŽrenciŽes que diffŽrenciŽes.

(a) (b) 

(c)
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prŽsentent les m•mes dichotomies que les chondrites, voir Figure 19) montrent que ces objets 

se sont accrŽtŽs dans deux rŽservoirs spatialement sŽparŽs entre 1 et 3-4 millions dÕannŽes 

(Kruijer et al., 2017). La formation rapide de Jupiter est le mŽcanisme le plus efficace pour 

limiter lÕŽchange de matŽriel stellaire entre les deux rŽservoirs du disque. Ceci implique une 

accrŽtion du noyau de Jupiter jusqu'ˆ une masse de lÕordre de 20 ME (Masse actuelle de la 

Terre) dans le premier million dÕannŽes de lÕhistoire du Syst•me Solaire. Cette croissance se 

poursuivrait jusquÕˆ 3-4 millions dÕannŽes, jusqu'ˆ atteindre 50 ME, permettant lÕŽvolution 

indŽpendante des deux rŽservoirs. Cette isolation des deux rŽservoirs se termine lors de 

lÕŽpisode du "Grand Tack", marquant le rapprochement des gŽantes gazeuses du Soleil, 

permettant le brassage de matŽriels carbonŽs et non carbonŽs et lÕaccrŽtion de matŽriels des 

deux rŽservoirs par les plan•tes en formation (Brasser et al., 2018; Kruijer et al., 2017). 

Jupiter serait donc la plan•te la plus ancienne du Syst•me Solaire, sÕŽtant formŽe avant m•me 

la dissipation du gaz de la nŽbuleuse Solaire (Figure 20). Cette thŽorie est cohŽrente avec les 

mod•les dynamiques dÕaccrŽtion du Syst•me Solaire, que nous allons dŽvelopper dans le 

chapitre suivant. 

Figure 20. Synth•se de la croissance de Jupiter et de la dichotomie gŽnŽrŽe dans le Syst•me 
Solaire. Les rectangles bleus et rouges indiquent la pŽriode de formation des corps parents 
des diffŽrentes mŽtŽorites. (Extrait de Kruijer et al., 2017)  
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3! Quid des briques ŽlŽmentaires : Potentielle parentŽ entre Terre 

et chondrites ? 

Face ˆ lÕensemble des hŽtŽrogŽnŽitŽs observŽes dans le Syst•me Solaire, dŽterminer la nature 

des matŽriaux prŽcurseurs de notre plan•te (les briques ŽlŽmentaires), est essentiel afin de 

construire des mod•les cohŽrents qui reproduisent lÕensemble des particularitŽs physico-

chimiques de la Terre. 

La composition globale de la Terre est, en premi•re approximation, proche de celle des 

chondrites, i.e. les proportions relatives dÕŽlŽments majeurs trouvŽs sur Terre sont similaires ˆ 

celles mesurŽes dans les chondrites (Kargel and Lewis, 1993). Les chondrites sont donc les 

meilleures candidates pour pr•ter leurs compositions aux briques ŽlŽmentaires de la Terre.  La 

suite de la discussion se fonde sur les anomalies nuclŽosynthŽtiques observŽes entre les 

diffŽrentes classes de chondrites afin de dŽfinir la ou les compositions chondritiques se 

rapprochant le plus de la composition de la Terre. Les processus de diffŽrenciation planŽtaire 

(formation du noyau, refroidissement de lÕocŽan magmatique), ne peuvent gŽnŽrer que des 

fractionnements dŽpendant de la masse qui nÕalt•rent pas ces anomalies isotopiques. Les 

signatures nuclŽosynthŽtiques mesurŽes dans les Žchantillons terrestres sont donc hŽritŽes des 

briques ŽlŽmentaires de notre plan•te, caractŽristiques dont elles ont elles-m•mes hŽritŽes du 

rŽservoir nuclŽosynthŽtique dans lequel elles se sont formŽes.  

De tous les ŽlŽments ŽtudiŽs ˆ ce jour, des anomalies isotopiques (par rapport ˆ la Terre) ont 

ŽtŽ trouvŽes dans au moins une classe de mŽtŽorites pour O, Ti, Ca, Cr, Ni, Sr, Zr, Mo, Ru, 

Ba, Nd et Sm. Les ŽlŽments pour lesquels tous les objets du Syst•me Solaire prŽsentent une 

composition isotopique similaire, au vu de lÕincertitude, sont Zn, Fe, Te, Os, Hf. Une liste 

compl•te des rŽfŽrences associŽes ˆ chaque ŽlŽment peut •tre trouvŽe dans Dauphas, 2017 et 

Moynier and Fegley, 2015. 
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Figure 21 Anomalies isotopiques de plusieurs ŽlŽments entres les diffŽrentes classes de chondrites et la 
Terre. DonnŽes extraites de Clayton and Mayeda [1991, 1996, 1999], Burkhardt et al. [2011], Chen et al. 
[2010], Zhang et al. [2012], Trinquier et al. [2009], Moynier et al. [2012], Steele et al. [2012]. (Figure 
extraite de Moynier and Fegley, 2015) 

Des diffŽrentes classes de mŽtŽorites rŽpertoriŽes ˆ ce jour, les chondrites ˆ enstatite (EC) 

sont les plus similaires au manteau terrestre en terme de composition isotopique (Figure 21), 

ce qui sugg•re une relation gŽnŽtique forte entre les deux objets (Boyet et al., 2018; Jacobsen 

et al., 2008; Javoy, 1995; Javoy et al., 2010). Les prŽcŽdents mod•les favoris•rent lÕutilisation 

des EH plut™t que les EL pour reproduire la Terre, afin de reproduire le rapport Mg/Si du 

manteau supŽrieur (Javoy, 1995; Javoy et al., 2010). Toutefois il a ŽtŽ montrŽ que ce rapport 

peut •tre reproduit par lÕintroduction de Si dans le noyau lors de lÕaccrŽtion (All•gre et al., 

2001; Bouhifd and Jephcoat, 2011; Fischer et al., 2015; Siebert et al., 2012). De rŽcentes 

analyses isotopiques de Nd confirment Žgalement ce lien entre Terre et EC. De tous les 

groupes de chondrites, les EC sont celles qui prŽsentent le rapport 142Nd/144Nd le plus proche 

de la signature terrestre (µ142Nd = !11 ± 12 (2SD) ppm). Cette anomalie, bien que 

significative, est mesurŽe de fa•on disparate au sein des EC. Bien quÕaucune diffŽrence ne 

soit mesurŽe au sein des EH, les mesures rŽalisŽes sur les EL6 montrent un appauvrissement 

plus fort en µ142Nd (=!12.7 ± 6.0 (2SD) ppm), alors que les EL3 sont quasi indistinguables de 

la Terre (!0.8 ± 7.0 (2SD) ppm). Ces observations montrent que les EL3 sont isotopiquement 

similaires ˆ la Terre (Boyet et al., 2018). 



CHAPITRE 1. ORIGINES, DIVERSITE DES OBJETS DU SYSTEME SOLAIRE ET 
CARACTERISATION DES RESERVOIRS TERRESTRES 

47 

Toutefois, rŽsumer la composition de la Terre aux chondrites ̂ enstatite est un peu trop 

rŽducteur. La chimie de la Terre est incompatible avec une composition ˆ 100% EC. La Terre 

est bien plus oxydŽe avec 8wt% de FeO dans la BSE par rapport aux EC, et ces derni•res 

prŽsentent un rapport Mg/Si trop bas pour reproduire la BSE. Bien que le rapport Mg/Si de la 

BSE ait sans doute ŽtŽ fortement augmentŽ par lÕentrŽe de Si dans le noyau, permettant une 

oxydation partielle de la BSE par la formation de FeO, lÕapport de matŽriel oxydŽ reste 

nŽcessaire pour expliquer le redox de la Terre actuelle (%IW-2,3). Il a Žgalement ŽtŽ montrŽ 

que la composition isotopique de la Terre en Mo (Burkhardt et al., 2011), Ti (Zhang et al., 

2012) et O (Herwartz et al., 2014) nÕest pas parfaitement reproduite par les EC. Il faut 

toutefois noter quÕune fois lÕerreur analytique prise en compte, cette distinction en Mo et Ti 

dispara”t pour les EH, les EL restant lŽg•rement diffŽrentes des donnŽes terrestres (Figure 21). 

Au vu de ces observations, il est plus probable dÕenvisager la Terre comme le rŽsultat dÕun 

mŽlange de plusieurs types de briques ŽlŽmentaires, elles-m•mes formŽes dans diffŽrents 

rŽservoirs nuclŽosynthŽtiques, ce qui est cohŽrent avec les brassages de corps rocheux 

proposŽs par les mod•les de Nice et du Grand Tack. Le tableau suivant rŽsume diffŽrentes 

propositions de mŽlanges permettant de reproduire la composition isotopique de la Terre 

(Tableau 1).  

Tableau 1. RŽcapitulatif de divers mŽlanges de composition chondrite permettant de reproduire une ou 
plusieurs caractŽristiques isotopiques de la Terre silicatŽe. 

Ces mŽlanges sont fondŽs sur l'ensemble ou une partie des isotopes prŽsentant une anomalie 

nuclŽosynthŽtique, en fonction de la qualitŽ des analyses disponibles pour la Terre et les 

diffŽrentes classes de mŽtŽorites. En 2017, Dauphas prŽsente une Žtude, parmi les plus 

exhaustive ˆ ce jour, contraignant la composition des planŽtŽsimaux arrivant sur Terre ˆ 

MŽlange de composition 

% 

Chondrites 

ˆ enstatite 
Chondrites carbonŽes 

Chondrites 

ordinaires 

EH EL CI  CV CO CM H L  LL 

Dauphas et al., 2014 91 2 7 

Dauphas, 2017 71 24 5 

Fitoussi and Bourdon, 2012 16 23 63 

Warren, 2011 76 24 

Lodders, 2000 70 4 5 21 

Javoy, 2010 100 
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diffŽrentes pŽriodes de lÕaccrŽtion. En utilisant les ŽlŽments modŽrŽment sidŽrophiles (Cr, Ni 

et Mo) pour caractŽriser les 40% derniers de lÕaccrŽtion, le Ru comme signature du vernis 

tardif et les ŽlŽments lithophiles (O, Ca, Ti and Nd) pour caractŽriser le reste de lÕaccrŽtion, il 

conclut que le matŽriel apportŽ sur Terre comprend environ 71 % dÕimpacteurs de 

composition type EC, ce qui inclut ThŽia, lÕimpacteur ˆ lÕorigine de la Lune. Le reste des 

impacteurs serait de composition type chondrites ordinaires et chondrites carbonŽes (voir le 

dŽtail dans le Tableau 1). En 2016, Clesi et al. montrent quÕil est possible de reproduire le 

contenu en FeO du manteau de la Terre actuelle (8 wt%) avec une accrŽtion constituŽe de 80 

ˆ 90 % de matŽriel rŽduit (EH ou EL) et le reste constituŽ de chondrites carbonŽes, plus 

oxydŽes. 

Les fractionnements dŽpendant de la masse peuvent avoir lieu lors de mŽcanismes de 

diffŽrentiation des corps planŽtaires ou de condensation / Žvaporation dans la nŽbuleuse 

Solaire et lors dÕŽpisodes accrŽtionels. Parmi les ŽlŽments majeurs, O, Si et Ca prŽsentent des 

fractionnements dŽpendant de la masse entre les diffŽrentes classes de chondrites 

potentiellement utilisables pour remonter aux briques ŽlŽmentaires de la Terre. 

La BSE est enrichie en isotopes lourds de silicium par rapport aux chondrites, ce qui fut 

interprŽtŽ comme le rŽsultat de lÕincorporation de 4 ˆ 7 wt% de Si dans le noyau (Fitoussi and 

Bourdon, 2012; Ziegler et al., 2010). En effet, Savage and Moynier, (2013) ont montrŽ que les

isotopes lŽgers du Si sont majoritairement contenus dans la phase mŽtallique des EC, et que 

les minŽraux dÕenstatite prŽsentent une composition isotopique en Si similaire au CC. Il est ˆ 

noter que la composition isotopique en Si de la BSE a Žgalement pu •tre fractionnŽe par 

Žvaporation lors dÕimpacts (Pringle et al., 2014). De rŽcentes Žtudes ont montrŽ que la 

signature isotopique du calcium des EC et CO pouvait correspondre ˆ celle de la Terre alors 

que le reste des chondrites carbonŽes montre une signature significativement plus lŽg•re 

(Figure 22).



CHAPITRE 1. ORIGINES, DIVERSITE DES OBJETS DU SYSTEME SOLAIRE ET 
CARACTERISATION DES RESERVOIRS TERRESTRES 

49 

Figure 22. Anomalies isotopiques en calcium mesurŽes dans diffŽrents groupes de mŽtŽorites, comparŽes ˆ 
la BSE. Les donnŽes reportent la dŽviation (en %o) du rapport 44Ca/40Ca comparŽes au standard 
SRM914a. Contrairement aux prŽcŽdentes observations, les chondrites ˆ enstatite ont une signature en Ca 
isotopique similaire ˆ la Terre (de m•me que les chondrites carbonŽes CO). (Extrait de Moynier and 
Fegley, 2015).

Ces donnŽes montrent que les chondrites ˆ enstatite ont la signature isotopique la plus proche 

de celle de la Terre mais qu'il n'est pas possible de reproduire la Terre avec des briques 

ŽlŽmentaires ayant uniquement une composition type EC. DÕautres compositions chimiques 

doivent •tre intŽgrŽes lors de lÕaccrŽtion pour reproduire la chimie de la Terre actuelle. 
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4! Dynamique de lÕaccrŽtion planŽtaire : des poussi•res aux 

plan•tes. 

A la fin de la condensation de la nŽbuleuse Solaire, les hŽtŽrogŽnŽitŽs chimiques et 

isotopiques des diffŽrents rŽservoirs existants dans le Syst•me Solaire sont Žtablies. La 

composition des plan•tes du Syst•me Solaire interne implique lÕaccrŽtion dÕobjet formŽs ˆ 

diffŽrentes distances de lÕŽtoile, ce qui implique une pŽriode o• la dynamique accretionnelle a 

permis aux objets formŽs de sÕŽcarter de leurs orbites originelles. Les mod•les numŽriques 

permettent ici de mieux comprendre les processus ˆ lÕÏuvre. 

4.1! Le mod•le de Nice 

Le mod•le de Nice, nommŽ dÕapr•s lÕuniversitŽ Žponyme o• il a ŽtŽ con•u, fut lÕun des 

premiers mod•les ˆ expliquer efficacement la disposition des plan•tes, notamment les gŽantes 

gazeuses. Il permit Žgalement de faire plusieurs hypoth•ses, confirmŽes ˆ posteriori par 

dÕautres mŽthodes indŽpendantes (Gomes et al., 2005; Morbidelli et al., 2005; Tsiganis et al., 

2005). 

LÕentrŽe en rŽsonance de Jupiter et Saturne entre elles au cours de leurs formations est ˆ 

lÕorigine dÕun rapprochement de leurs orbites, jusqu'ˆ leurs positions actuelles. Sous lÕeffet de 

cette rŽsonance, Neptune et Uranus crois•rent leurs orbites pour Žchanger leurs positions 

relatives (Figure 23). Ce mod•le reproduit la plupart des observations faites dans le Syst•me 

Solaire. Les mouvements radiaux entre Syst•me Solaire interne et externe sont ici expliquŽs 

par lÕentrŽe en rŽsonance des gŽantes gazeuses et lÕexpulsion des masses proches vers lÕun ou 

lÕautre des rŽservoirs (Morbidelli et al., 2005). 



CHAPITRE 1. ORIGINES, DIVERSITE DES OBJETS DU SYSTEME SOLAIRE ET 
CARACTERISATION DES RESERVOIRS TERRESTRES 

51 

Figure 23. Projection des orbites des plan•tes en formation dans le disque protoplanŽtaire, dÕapr•s le 
mod•le de Nice. InstantanŽs de quatre temps diffŽrents de lÕaccrŽtion planŽtaire (a :100 Ma ; b :879 Ma, 
c :882 Ma et d :1000 Ma). Alors que les plan•tes ont dŽjˆ partiellement nettoyŽ leurs orbites, lÕentrŽe en 
rŽsonance de Jupiter et Saturne entraine de nombreux mouvements orbitaux et le mŽlange des objets 
formŽs dans le Syst•me Solaire interne et externe (Extrait de Gomes et al., 2005). 

Toutefois, ce mod•le laisse de c™tŽ les problŽmatiques de formation des plan•tes telluriques, 

dont certaines caractŽristiques ne sont pas reproduites, notamment la petite taille de Mars. 

CÕest donc dans un souci dÕexhaustivitŽ que nait le mod•le du "Grand Tack". 
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4.2! Le mod•le du "Grand Tack" 

Le mod•le du grand virement de bord (Grand Tack scenario) sÕinscrit dans la continuitŽ du 

mod•le de Nice, permettant dÕexpliquer la formation des gŽantes gazeuses, mais Žgalement 

celle des plan•tes telluriques. 

Diverses Žtudes mirent en Žvidence lÕimportant r™le de Jupiter dans la formation des plan•tes 

telluriques (Chambers, 2004; Raymond et al., 2004), dans la mesure ou plus lÕexcentricitŽ de 

la gŽante gazeuse est importante, plus la masse de la plan•te tellurique la plus proche se 

rapproche de celle de Mars. Walsh et al. (2011), propos•rent une migration de Saturne et 

Jupiter vers lÕintŽrieur du disque protoplanŽtaire. Les deux plan•tes, ici aussi en rŽsonnance, 

entrainent dans leurs sillons des objets formŽs dans le Syst•me Solaire externe vers lÕintŽrieur 

du disque et inversement, lors de leur retour ˆ leurs positions actuelles. Cette rŽsonance 

entraine une croissance rapide de ces deux plan•tes, par lÕaccrŽtion des objets se trouvant sur 

leurs orbites, ce qui permit ˆ Jupiter de terminer sa croissance dans les 5 premiers millions 

dÕannŽes du Syst•me Solaire (Brasser et al., 2018). Cette migration a Žgalement pour effet de 

limiter la croissance de Mars et dÕentrainer la formation de la ceinture dÕastŽro•des (Figure 

24).  

Dans ce mod•le, la migration des gŽantes gazeuses est responsable du mŽlange radial des 

diffŽrents objets formŽs dans les diffŽrents rŽservoirs du Syst•me Solaire, ce qui permet 

lÕaccrŽtion primitive dÕobjets oxydŽs sur Terre, et ainsi dÕexpliquer les conditions redox 

observŽes sur Terre. Il sÕagit maintenant de comprendre les mŽcanismes ˆ lÕÏuvre permettant 

lÕassimilation de ces corps lors de leur arrivŽe sur Terre. 
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Figure 24. Six instantanŽs dÕune simulation du Grand Tack scenario, extrait de Walsh et al. (2011). Les 
plan•tes gazeuses sont reprŽsentŽes par des cercles pleins noirs positionnŽes dans leur ordre initial. En 
bleu sont reprŽsentŽs les petits corps oxydŽs formŽs dans le Syst•me Solaire externe et en rouge sont 
reprŽsentŽs les corps rŽduits du syst•me Solaire interne. Les migrations de Jupiter et Saturne permettent le 
brassage des diffŽrents corps rocheux la reproduction des plan•tes telluriques avec leurs tailles 
respectives, ainsi que la formation de la ceinture dÕastŽro•des constituŽe de corps des diffŽrents rŽservoirs. 
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5! SŽgrŽgation du noyau terrestre 

La Terre et de nombreux corps planŽtaires sont des objets diffŽrenciŽs, possŽdant un noyau 

mŽtallique entourŽ dÕun manteau silicatŽ. Nous allons ici chercher ˆ comprendre les processus 

de diffŽrenciation permettant dÕobtenir de tels objets ˆ partir dÕune nŽbuleuse constituŽe de 

corps non diffŽrenciŽes. 

5.1! DiffŽrenciation des phases silicatŽes et mŽtalliques au cours de lÕaccrŽtion 

terrestre 

La formation dÕun noyau mŽtallique est un processus Žnergiquement favorisŽ par la diffŽrence 

de densitŽ existant entre mŽtal et silicate. Toutefois, cette redistribution nŽcessite la 

dŽformation des phases en jeu. Le mŽtal et le silicate nÕŽtant pas particuli•rement mallŽables ˆ 

basse tempŽrature, la sŽgrŽgation du noyau terrestre nÕa pu se faire quÕˆ des tempŽratures 

ŽlevŽes. Ces tempŽratures ont pu •tre gŽnŽrŽes au cours de lÕaccrŽtion par diffŽrentes sources. 

La premi•re dÕentre elles est la dŽcroissance radioactive ˆ courtes pŽriodes, la plus importante 

Žtant sans doute celle du 26Al ayant une demi-vie de 0,7.106 annŽes. (Nimmo and Kleine, 

2015). Les planŽtŽsimaux de taille supŽrieure ˆ 30 km ne pouvant libŽrer de fa•on efficace la 

chaleur gŽnŽrŽe par les radioactivitŽs Žteintes, ces corps ont tr•s vraisemblablement connu des 

Žpisodes de fusions plus ou moins compl•tes (Rubie et al., 2015). Un second mŽcanisme 

source de chaleur est la libŽration dÕŽnergie lors dÕimpacts au cours desquels lÕŽnergie 

cinŽtique de lÕimpacteur est en majeur partie convertie en chaleur. En fonction de la taille de 

lÕimpacteur, cette Žnergie peut se retrouver ˆ une profondeur suffisante pour emp•cher son 

Žvacuation par radiation seule, ce qui entra”ne un Žchauffement de la masse impactŽe. Les 

impacts gŽants de lÕaccrŽtion tardive ont donc pu entrainer la fusion plus ou moins localisŽe 

de la proto-Terre. Une derni•re source de chaleur connue est la libŽration dÕŽnergie potentielle 

lors de la plongŽe du mŽtal vers le centre de la plan•te. Cette source de chaleur reste 

nŽanmoins minime comparŽe aux deux autres, mais peut localement faciliter le transport du 

fer en rŽduisant la viscositŽ du milieu encaissant (&r‡mek et al., 2010) 

LÕhistoire de la fusion du manteau est pour le moment mal connue. Si lÕocŽan magmatique 

rŽsultant dÕun impact refroidit lentement (comparŽ ˆ la frŽquence des impacts %106 annŽes) il 

est plus facile dÕenvisager une fusion compl•te du manteau, plut™t que si chaque ocŽan 

magmatique a le temps de se solidifier entre chaque impact. La dissipation de chaleur dÕun 
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magma convectif en surface est relativement rapide (%103 annŽes), ˆ moins que cette 

dissipation ne soit retardŽe par la formation dÕune crožte en surface. Cependant, celle-ci serait 

vraisemblablement dŽtruite par les impacts suivants (Zahnle et al., 2007). La Terre a donc 

vraisemblablement ŽtŽ tŽmoin de plusieurs Žpisodes dÕocŽan magmatique successifs, dont le 

rapport ŽlevŽ 3He/22Ne du manteau terrestre pourrait •tre une consŽquence (Tucker and 

Mukhopadhyay, 2014). La plus grande partie, sinon la totalitŽ, du manteau terrestre Žtait 

fondue lors des derni•res phases de lÕaccrŽtion terrestre. LÕapport de mŽtal au centre de la 

Terre ne se rŽsume donc pas ˆ un unique Žpisode, mais sÕest dŽroulŽ en plusieurs Žtapes, 

rŽparties au cours de lÕaccrŽtion terrestre, faisant intervenir diffŽrents mŽcanismes : 

percolation, circulation par dike, formation de diapir et lÕenfouissement direct dans le noyau 

lors de lÕimpact (Nimmo and Kleine, 2015) 

La percolation et la circulation par dike sont deux mŽcanismes se produisant pour des 

tempŽratures supŽrieures au liquidus du mŽtal mais infŽrieures ˆ celui du silicate. Le mŽtal 

circule dans le silicate liquide en direction du centre de la plan•te (par contraste de densitŽ) au 

moyen dÕun rŽseau interconnectŽ de porositŽ dans le silicate, ou via le remplissage par le 

mŽtal liquide de fissure (dike). Bien que rapide, il est peu probable que la circulation par dike 

puisse se produire sur de longues distances dans le manteau interne. De la m•me fa•on, il est 

peu probable que la percolation du mŽtal liquide au niveau des joints de grains ait ŽtŽ un 

mode dÕacheminement de mati•re significatif au cours de lÕaccrŽtion.  

Dans le cas o• la tempŽrature permet la dŽformation visqueuse du silicate, le mŽtal peut alors 

sÕaccumuler et former des diapirs, plongeant dans le silicate en dŽformation. La vitesse de 

progression dŽpendra de la taille du diapir et de la viscositŽ du milieu environnant, mais peut 

se rŽvŽler relativement rapide (%103 annŽes) (Ricard et al., 2009; Rubie et al., 2003). Ce 

processus est applicable ˆ des corps de petites tailles, permettant leurs dŽcŽlŽrations dans le 

manteau par frottement, entrainant lÕŽchauffement du syst•me et rŽduisant ainsi la viscositŽ 

du silicate. 

LÕensemble des mŽcanismes ŽnumŽrŽs prŽcŽdemment prŽsuppose lÕexistence dÕune phase 

silicatŽe plus ou moins solide. Si la tempŽrature devient suffisamment ŽlevŽe pour dŽpasser le 

liquidus du silicate, le transport du mŽtal vers le cÏur de la protoplan•te devient bien plus 

efficace et rapide malgrŽ les importantes turbulences agitant le silicate (Nimmo and Kleine, 

2015). Si lÕocŽan magmatique ne sÕŽtend pas en profondeur jusquÕau noyau en formation, le 

mŽtal va alors sÕaccumuler ˆ sa base et finir sa course via un des mŽcanismes ŽvoquŽs 

prŽcŽdemment. 
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Concernant la sŽgrŽgation manteau-noyau de lÕimpacteur ˆ lÕŽtat liquide, Rubie et al. (2003) 

ont comparŽ deux mod•les de progression du mŽtal dans lÕocŽan magmatique : 

¥ Un diapir de mŽtal cohŽrent tombe dans lÕocŽan magmatique pour sÕŽquilibrer

chimiquement en base de ce dernier ("metal pond") avant de finir sa course par

percolation dans le manteau infŽrieur solide.

¥ Le diapir de mŽtal est dŽstabilisŽ apr•s lÕimpact et se fractionne en une sŽrie de

gouttelettes qui sÕŽquilibrent localement avec un volume du magma environnant et

termine sa course en sÕinfiltrant dans le manteau solide jusquÕau noyau (Figure 25).

Dans le premier mod•le, le temps nŽcessaire pour atteindre lÕŽquilibre chimique entre le 

diapir de mŽtal et lÕocŽan magmatique est tr•s grand par rapport au temps de formation du 

noyau terrestre. Ceci implique un dŽsŽquilibre chimique entre le noyau et le manteau primitif. 

Figure 25 Mod•le de fragmentation du noyau mŽtallique dÕun impacteur lors de sa course dans 
lÕocŽan magmatique, sous lÕeffet de la diffŽrence de viscositŽ entre lÕenvironnement silicatŽ et le 
mŽtal. (Extrait de Deguen et al., 2014)  
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Le deuxi•me mod•le permet un Žquilibre rapide du mŽtal en augmentant la surface totale 

dÕŽchange avec le magma (Ulvrov‡ et al., 2011). Les derni•res Žtudes numŽriques (Qaddah et 

al., 2019) et expŽrimentales favorisent ce dernier mod•le (Figure 25), montrant que la 

fragmentation du mŽtal liquide arrive systŽmatiquement dans une longueur de chute 

correspondant de 3.5 ˆ 8 fois le rayon initial du diapir mŽtallique et se rŽv•le •tre 

principalement fonction de la viscositŽ du silicate (et donc de la tempŽrature du milieu). La 

Figure 26 rŽsume l'ensemble des mŽcanismes ˆ l'Ïuvre lors de la diffŽrenciation mŽtal- 

silicate et la formation du noyau mŽtallique. 

5.2! Impact de ThŽia et formation de la Lune 

L'Žtude des Žchantillons retournŽs par les missions Apollo nous a permis de constater la 

prŽsence de nombreuses similitudes ŽlŽmentaires et isotopiques entre la Terre et son satellite. 

La Lune poss•de en effet le m•me ‰ge Pb-Pb que la Terre ainsi que le m•me fractionnement 

Figure 26 SchŽma rŽsumant les mŽcanismes ˆ lÕÏuvre lors de la sŽgrŽgation du mŽtal dÕun 
impacteur diffŽrenciŽ ainsi que sa progression jusquÕau noyau terrestre. (Extrait de Nimmo and 
Kleine, 2015) 
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isotopique de lÕoxyg•ne (Borg et al., 2011). Les fractionnements observŽs pour certains 

isotopes entre ces deux objets, notamment les ŽlŽments volatils, sont Žgalement bien 

expliquŽs par des mŽcanismes dÕŽvaporation-condensation (Wang and Jacobsen, 2016). Par 

consŽquent le mod•le favorisŽ pour expliquer la prŽsence de ce satellite naturel est celui dÕune 

origine commune de la Terre et de la Lune. Un impacteur (nommŽ ThŽia) de la taille 

approximative de Mars (~0.1 ME) serait entrŽ en collision avec la Terre en fin dÕaccrŽtion. 

Les dŽbris restŽs sous lÕinfluence gravitationnelle de la Terre se sont ensuite accrŽtŽs sur le 

plan de rotation de la Terre pour former la Lune (Canup and Asphaug, 2001). 

La puissance dÕun tel impact entraine la fusion du manteau terrestre et lÕassimilation du noyau 

de ThŽia par le noyau terrestre. Les mod•les numŽriques et expŽrimentaux montrent que 

lÕassimilation du noyau de ThŽia se fit sans que ce dernier nÕait le temps de sÕŽquilibrer 

chimiquement avec lÕocŽan magmatique environnant, le diapir de mŽtal se frayant un chemin 

directement vers le centre de la plan•te (Deguen et al., 2014; Landeau et al., 2016). Toutefois 

lÕimpact arrivant tardivement dans lÕhistoire accretionnelle de la Terre, lÕeffet de ce dernier 

sur lÕabondance des ŽlŽments dans les diffŽrents reservoirs terrestre reste faible (Rudge et al., 

2010). De m•me, les similitudes isotopiques trouvŽes entre la Lune et la Terre impliquent que 

la Terre et ThŽia devaient partager ces m•mes similitudes (Dauphas, 2017; Kaib and Cowan, 

2015) et provenaient de la m•me rŽgion du Syst•me Solaire. 

5.3! Cristallisation et Žvolution thermique de lÕocŽan magmatique 

LÕhistoire thermique de la Terre silicatŽe et son refroidissement sont encore source de dŽbat. 

La prŽsence de zones ˆ faible vitesse sismique rŽvŽlŽes par la gŽophysique au niveau de la 

limite manteau-noyau (CMB pour Core Mantle Boundary), ont ŽtŽ identifiŽes comme des 

poches de magmas denses, reliques dÕun ocŽan magmatique basal (Labrosse, 2015). Cette 

thŽorie fut proposŽe afin dÕexpliquer la prŽsence dÕun champ magnŽtique prŽcoce par la 

dissipation de chaleur rapide au niveau de la CMB et la mise en place de cellules de 

convection dans le noyau liquide (Labrosse, 2003) (Figure 27).  
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Figure 27. SchŽma rŽsumant la cristallisation dÕun ocŽan magmatique ˆ partir de son centre et la 
formation dÕun ocŽan magmatique basal (en jaune). Dans ce mod•le, le refroidissement de lÕocŽan 
magmatique et sa diffŽrenciation conduit ˆ la cristallisation de matŽriaux riches en fer et denses, dont la 
stabilitŽ! permet de limiter leur mŽlange avec le reste du manteau (extrait de Labrosse et al. 2007). 

Toutefois, ce mod•le reste tr•s incompatible avec les observations physiques et 

expŽrimentales. Les courbes de fusion du manteau obtenues expŽrimentalement montrent que 

les tempŽratures du solidus du manteau restent supŽrieures aux tempŽratures envisageables au 

niveau du noyau liquide externe (Figure 28) (Andrault et al., 2011; Fiquet et al., 2010). De 

plus, un ocŽan magmatique basal implique une densitŽ du liquide magmatique plus ŽlevŽe que 

celle du manteau solide environnant, ce qui est Žgalement sujet ˆ dŽbat. En effet, les densitŽs 

dÕun magma et du solide rŽsultant sont fonction de la composition chimique initiale mais 

Žgalement de la tempŽrature (Andrault et al., 2012; Boujibar et al., 2016; Nomura et al., 

2011). 

De plus, les mod•les gŽodynamiques actuels peinent ˆ dŽcrire comment un noyau aussi chaud 

que celui nŽcessaire pour expliquer la prŽsence dÕun ocŽan magmatique basal encore 

observable aujourdÕhui, a pu retenir cette chaleur aussi longtemps (Monteux et al., 2016). 
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Figure 28. Comparaison entre les courbes de fusions du manteau chondritique avec les estimations du 
gŽotherme du manteau (extrait de Andrault et al., 2011) 

5.4! Approche expŽrimentale de la diffŽrenciation du noyau terrestre. 

Nous lÕavons vu prŽcŽdemment, lors dÕun impact, le fer et les ŽlŽments sidŽrophiles (en 

fonction de leurs coefficients de partage) rejoignent le noyau terrestre en formation sous la 

forme dÕune phase mŽtallique, pendant que le silicate et les ŽlŽment lithophiles se concentre 

dans lÕocŽan magmatique. Ces phases vont le plus souvent avoir le temps de sÕŽquilibrer 

chimiquement avec leur environnement (Deguen et al., 2014). Nous allons ici examiner 

comment les comportements de diffŽrents ŽlŽments nous permettent de contraindre les 

conditions de formation du noyau terrestre ainsi que sa composition. 

LÕŽtude de la Terre SilicatŽ (BSE pour Bulk Silicate Earth) qui correspond ˆ lÕensemble des 

rŽservoirs terrestres ˆ lÕexception du noyau, permit de mettre en Žvidence un appauvrissement 

de la Terre silicatŽe en ŽlŽments sidŽrophiles comparŽs aux chondrites (Figure 29). Cet 

appauvrissement fut dans un premier temps considŽrŽ comme le reflet de la formation du 

noyau terrestre et de lÕextraction des ŽlŽments sidŽrophiles vers ce rŽservoir, le degrŽ 



CHAPITRE 1. ORIGINES, DIVERSITE DES OBJETS DU SYSTEME SOLAIRE ET 
CARACTERISATION DES RESERVOIRS TERRESTRES 

61 

dÕappauvrissement de la BSE en un ŽlŽment Žtant corrŽlŽ au degrŽ dÕaffinitŽ pour le mŽtal 

(pour les ŽlŽments rŽfractaires) (Drake and Righter, 2002). 

Figure 29. Concentrations des ŽlŽments sidŽrophiles dans la BSE normalisŽs aux chondrites CI et aux 
ŽlŽments rŽfractaires et corrigŽs de leurs volatilitŽs. On observe un appauvrissement croissant de ces 
ŽlŽments dans la BSE par rapport aux chondrites, en accord avec leurs affinitŽs pour la phase mŽtallique. 
Toutefois, ces fractionnements ne sont pas reproduits par les expŽriences de partage rŽalisŽes ˆ un 1 bar 
(Extrait de Drake and Righter, 2002). 

La thermodynamique associŽe au partage des ŽlŽments sera dŽveloppŽe en dŽtail dans le 

Chapitre 3. Nous rappelons ici la notion de coefficient de partage 81
9:, ; <-., qui quantifie le

comportement dÕun ŽlŽment chimique lors du partage entre mŽtal et silicate : 

81
9:, ; <-. $

=1
9:,

=1
<-.

Avec =1
9:,  la concentration de lÕŽlŽment M dans la phase mŽtallique et =1

<-. sa concentration 

dans le silicate (en mole% ou wt%). Un ŽlŽment chimique dont le coefficient de partage est 

supŽrieur ˆ 1 est dit sidŽrophile, ˆ lÕinverse, il sera dit lithophile.  

Il est classique de diffŽrencier les ŽlŽments lŽg•rement siderophiles (SSE, avec un D %1), les 

ŽlŽments modŽrŽment siderophiles (MSE, avec un D %10-104) et les ŽlŽments hautement 

siderophiles (HSE, avec un D >104), comme indiquŽ dans la Figure 29. Cette classification a 

ŽtŽ Žtablie ˆ 1 bar pour des tempŽratures relativement basses (Walter et al., 2000). 



CHAPITRE 1. ORIGINES, DIVERSITE DES OBJETS DU SYSTEME SOLAIRE ET 
CARACTERISATION DES RESERVOIRS TERRESTRES 

62 

Cependant, il a ŽtŽ dŽmontrŽ que le comportement dÕun ŽlŽment (son D) est fonction des 

conditions de partage telles que la pression, la tempŽrature ou encore les conditions redox du 

syst•me (caractŽrisŽes par sa fo2). En effet, les partages observŽs dans la BSE ne peuvent •tre 

reproduits par les expŽriences rŽalisŽes ˆ 1 bar (Figure 29). Il a donc ŽtŽ admis que la 

formation du noyau terrestre se produisit ˆ haute pression et haute tempŽrature, permettant 

dÕobtenir des coefficients de partage des ŽlŽments sidŽrophiles cohŽrents avec leurs degrŽs 

dÕappauvrissement dans la BSE (Mann et al., 2009; Siebert et al., 2011). A la suite de cette 

mise en Žvidence, des MSE tels que Ni, Co ou encore W ont fait lÕobjet de nombreuses 

Žtudes, leurs comportements Žtant remarquablement sensibles aux conditions de pression et 

tempŽrature.  

La fo2 du syst•me lors de lÕŽquilibration chimique joue Žgalement un r™le notable dans le 

comportement de certains ŽlŽments. Nous redŽmontrons dans le Chapitre 3 que le D dÕun 

ŽlŽment chimique M est proportionnel ˆ la fo2 dÕun facteur Žgal ˆ lÕopposŽ du quart de la 

valence n de lÕŽlŽment en question (i.e. Ðn/4). Autrement dit, les conditions rŽduites 

renforcent le caract•re sidŽrophile des cations et rendent les anions plus lithophiles. De plus, 

un ŽlŽment plurivalent verra son comportement, en fonction de la fugacitŽ dÕoxyg•ne, changer 

en fonction de son Žtat dÕoxydation au cours de lÕaccrŽtion terrestre. CÕest le cas pour Nb et 

Ta, dont le rapport dans la BSE ne peut •tre expliquŽ sans tenir compte de lÕimpact du redox 

sur le comportement (Cartier et al., 2014, 2015). De la m•me mani•re, le comportement dÕun 

ŽlŽment vis ˆ vis de la pression (ou tempŽrature) peut varier entre basses et hautes pressions 

(ou tempŽratures). Par exemple, des changements de structure du liquide et des changements 

de coordinations ont ŽtŽ observŽs, ˆ 5 GPa pour le mŽtal (Sanloup et al., 2011), et ˆ 35 GPa 

pour le silicate (Sanloup et al., 2013). 

Par consŽquent, le fractionnement des ŽlŽments chimiques dans la BSE par rapport aux 

chondrites peut permettre de remonter aux conditions (P, T, fo2) de formation du noyau 

terrestre ainsi quÕˆ leur Žvolution au cours de lÕaccrŽtion terrestre, et de placer dÕimportantes 

contraintes sur le contenu du noyau en ŽlŽments lŽgers (Si, O, S, C). 

Le probl•me des ŽlŽments modŽrŽment sidŽrophiles dans la BSE: Principe 

de bathymŽtrie hadŽenne. 

LÕexc•s dÕŽlŽments modŽrŽment sidŽrophiles dans la BSE par rapport aux expŽriences de 

partage rŽalisŽes ˆ 1 bar, montre que leur abondance est le rŽsultat dÕune rŽŽquilibration 

chimique des noyaux des planŽtŽsimaux au cours de leur trajet dans lÕocŽan magmatique. 
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Afin de contraindre ce trajet, Ni et Co furent lÕobjet de nombreuses Žtudes, notamment en 

piston cylindre et presse multi enclumes (Kegler et al., 2008; Li and Agee, 2001; Thilbault 

and Walter, 1995). Ces travaux mirent en Žvidence que le coefficient de partage de ces 

ŽlŽments (DNi et DCo) dŽcro”t rapidement avec lÕaugmentation de pression et de tempŽrature, 

ce qui permit d'Žtablir la profondeur de lÕocŽan magmatique ainsi que lÕimportance des 

Žpisodes de fusion du manteau lors dÕimpacts. Toutefois lÕextrapolation des observations 

rŽalisŽes ˆ "basse pression" en presse multi enclumes a conduit ˆ des rŽsultats disparates ˆ 

plus hautes pressions, proposant une base dÕocŽan magmatique sÕŽtalant de 25 ˆ 60 GPa, et de 

2000 ˆ 4000 ¡C (Li and Agee, 2001; Siebert et al., 2011; Wade and Wood, 2005). LÕarrivŽe 

dÕŽtudes menŽes en presse ˆ enclumes de diamant avec chauffage laser (LH-DAC pour Laser 

Heated Diamond Anvil Cell) permit la rŽalisation dÕexpŽriences ˆ des pressions et 

tempŽratures supŽrieures ˆ 25 GPa et 3000¡C, et ainsi des avancŽes notables sur la question 

(Bouhifd and Jephcoat, 2003, 2011; Siebert et al., 2012). Ces derni•res confirm•rent 

lÕhypoth•se selon laquelle, afin de reproduire le rapport Ni/Co de la BSE, il est nŽcessaire 

dÕavoir un ocŽan magmatique profond, permettant lÕŽquilibre mŽtal-silicate ˆ des pressions de 

45-60 GPa (Figure 30), la tempŽrature se situant entre 3100 et 3800 K (entre le liquidus et le

solidus du manteau) (Fischer et al., 2015). Au-delˆ de 60 GPa, DNi et DCo deviennent trop

faibles (Siebert et al., 2012), ce qui correspond ˆ une profondeur maximale de 1500 Km,

contredisant lÕidŽe dÕun noyau formŽ dans un manteau silicatŽ enti•rement fondu.
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RŽduire le processus dÕŽquilibration mŽtal - silicate ˆ un unique ensemble de conditions P-T-

fo2 serait une reprŽsentation irrŽaliste des processus physico-chimiques ˆ lÕÏuvre lors de 

lÕaccrŽtion terrestre. Elle peut •tre cependant retenue si lÕon consid•re des conditions 

moyennes dÕŽquilibre chimique. Un autre mod•le consiste ˆ considŽrer la croissance du noyau 

comme continue au cours de lÕaccrŽtion terrestre. Les conditions P-T dÕŽquilibration des 

volumes de mŽtal, fixŽes par le liquidus du manteau (celui du mŽtal Žtant toujours infŽrieur), 

vont croissantes avec lÕaugmentation du rayon de la Terre en formation.  

DÕautres Žtudes (Corgne et al., 2008; Cottrell et al., 2009; Righter et al., 2010; Siebert et al., 

2011) se sont appliquŽes ˆ contraindre le comportement de plusieurs autres MSE en fonction 

des conditions P,T, fo2, via des expŽriences rŽalisŽes en presse ˆ grand volume. Leurs rŽsultats 

sÕaccordent sur le fait quÕun Žquilibre rŽalisŽ dans un ocŽan magmatique profond abaisse le 

caract•re sidŽrophile des MSE, et peut expliquer leurs concentrations dans la BSE (Figure 

31.a). Toutefois, lÕŽtude du partage de certains ŽlŽments en suivant les conditions P-T du

liquidus ne permet toujours pas de reproduire les observations dans la BSE. Un autre

Figure 30. Diagramme reprŽsentant les conditions P-T dÕŽquilibre mŽtal Ð silicate nŽcessaires pour 
reproduire les concentrations de la BSE en Ni et Co. Les champs dÕŽquilibres de Ni (en rouge) et Co (en 
bleu) sont obtenus ˆ partir dÕexpŽriences DAC (Siebert et al., 2012) et sont comparŽs aux extrapolations 
dÕexpŽriences de plus basses pressions. Le domaine de solution est Žgalement contraint par le liquidus et 
le solidus du manteau (Andrault et al., 2011). (Extrait de Siebert and Shahar, 2015)  
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param•tre doit alors •tre pris en compte dans la modŽlisation de lÕaccrŽtion terrestre : 

lÕŽvolution de lÕŽtat rŽdox du syst•me Terre. 

Figure 31. Comparaison des partages mŽtal-silicate des SSE et MSE observŽs sur Terre avec les rŽsultats 
de mod•les continus dÕaccrŽtion terrestre. Quand la valeur exacte nÕest pas connue (cercles rouges), la 
limite supŽrieure possible pour le partage manteau noyau est indiquŽe (triangles rouges). Les carrŽs bleus 
donnent le rŽsultat de partage pour une accrŽtion se dŽroulant jusqu'ˆ 50 GPa, la tempŽrature suivant le 
liquidus du manteau. Erreurs indiquŽes ˆ 1 sigma. (a) Les rŽsultats sont obtenus ˆ log fo2= IW-2.3, 
constante au cours de lÕaccrŽtion. (b) LÕaccrŽtion est modŽlisŽe avec une Žvolution de la fo2, allant de IW-
4 ˆ IW-2.3. On observe dans lÕensemble une meilleure reproduction des donnŽes de partage par une 
accrŽtion se dŽroulant avec une progressive oxydation de la Terre. (Extrait de Siebert and Shahar, 2015) 

Contrainte sur lÕŽtat redox de lÕocŽan magmatique 

A lÕinverse des MSE, les ŽlŽments lŽg•rement sidŽrophiles (SSE) sont plus appauvris dans le 

manteau que ne le sugg•rent les expŽriences ˆ basse pression (Figure 29). Les conditions P-T 

nŽcessaires pour reproduire les observations de la BSE sont incompatibles avec lÕidŽe dÕun 

ocŽan magmatique dont la base serait ˆ une tempŽrature situŽe entre le liquidus et le solidus 

chondritique. Pour rŽpondre ˆ ce probl•me, une solution consiste ˆ sÕintŽresser ˆ lÕŽvolution 

de lÕŽtat rŽdox de lÕocŽan magmatique au cours de lÕaccrŽtion terrestre.  Les similitudes 

isotopiques existant entre la Terre et les chondrites non-carbonŽes am•nent ˆ penser que ces 

derni•res sont issues du m•me rŽservoir nuclŽosynthŽtique (Dauphas, 2017). Les chondrites ˆ 

enstatite sont parmi les objets les plus rŽduits du syst•me Solaire (Brearley and Jones, 1998). 

L'accrŽtion d'un matŽriel de composition chimique similaire aboutirait ˆ un ocŽan 

magmatique initialement tr•s rŽduit (% IW-5). LÕaccrŽtion progressive de matŽriel plus oxydŽ 

am•nerait aux conditions actuelles dÕoxydation de la Terre (% IW-2.3) ( 
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Figure 32) et permet de reproduire les 8wt% de FeO mesurŽs dans la BSE (Clesi et al., 2016). 

Une Žvolution de la Terre, de plan•te rŽduite ˆ oxydŽe, permet dÕexpliquer les abondances 

relatives de nombreux ŽlŽments dans la BSE (Fischer et al., 2015; Rubie et al., 2011, 2015).  

Figure 32 Evolution de la fo2 lors de lÕaccrŽtion terrestre allant de conditions rŽduites (IW -5) jusquÕau 
conditions redox mesurŽes aujourdÕhui. En parall•le est reprŽsentŽ le taux dÕŽquilibration du noyau de 
lÕimpacteur avec lÕocŽan magmatique, estimŽ pour chaque instant de lÕaccrŽtion terrestre. (Extrait de 
Rubie et al., 2011) 

Il a ŽtŽ montrŽ que sous des conditions rŽduites de lÕordre de IW-5, Nb et Ta ont un 

comportement sidŽrophile (Cartier et al., 2014). Ce comportement est associŽ ˆ un 

changement de valence de ces ŽlŽments (de +5 ˆ +2 pour Nb et de +5 ˆ +3 pour Ta) (Cartier 

et al., 2015). Le fractionnement gŽnŽrŽ entre ces deux ŽlŽments permet de reproduire le 

rapport Nb/Ta de la BSE ((Nb/Ta)BSE=14±0.30,Munker, 2003) ˆ partir de celui des chondrites 

(Figure 33). 

 

Figure 33. Evolution du coefficient de partage de Nb (a) et Ta (b) en fonction de la fugacitŽ dÕoxyg•ne 
passant de lithophile en conditions oxydŽes ˆ sidŽrophile en conditions rŽduites. Les changements de 
comportement visibles par les ruptures de pente sont interprŽtŽs comme des changements de valence de 
lÕŽlŽment ŽtudiŽ. (c) Evolution du Rapport Nb/Ta de la BSE au cours de lÕaccrŽtion terrestre en 
considŽrant une Žvolution de la fo2 similaire ˆ celle prŽsentŽe par Rubie et al., (Extrait de Cartier et al., 
2014, 2015). 
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Il a Žgalement ŽtŽ proposŽ que lÕappauvrissement relatif de la BSE en SSE (V, Cr) puisse •tre 

le rŽsultat dÕun Žquilibre chimique ˆ tr•s haute pression et tempŽrature, en conditions oxydŽes 

(Siebert et al., 2013). Cette observation dŽcoule de lÕentrŽe dÕoxyg•ne dans le noyau sous 

lÕeffet de la pression (Corgne et al., 2009; Fischer et al., 2015). La prŽsence dÕoxyg•ne dans le 

mŽtal favorise lÕentrŽe de V et Cr dans cette phase, augmentant ainsi leurs coefficients de 

partage. Toutefois, bien que le partage de ces ŽlŽments puisse •tre reproduit par la formation 

du noyau uniquement dans des conditions oxydŽes (%IW-2), un mod•le dÕaccrŽtion ˆ fo2 

constante est incapable de reproduire de plusieurs caractŽristiques de la BSE (Nb/Ta, wt% 

FeO...), ce qui en fait un mod•le inapplicable pour la suite de notre Žtude. 

Un vernis tardif pour expliquer les HSE. 

Les concentrations dÕŽlŽments hautement sidŽrophiles (HSE) dans la BSE reste malgrŽ tout 

inexpliquŽe par lÕinfluence des param•tres P, T et fo2. Bien que le coefficient de partage de 

ces ŽlŽments diminue avec la pression (Mann et al., 2012), ces derniers restent trop ŽlevŽe 

pour reproduire les concentrations dans la BSE. De m•me, les rapports de HSE mesurŽ dans 

la BSE sont tr•s proches de ceux observŽs dans les chondrites, alors que les coefficients de 

partages extrapolŽs ˆ HP-HT engendrent des fractionnements importants entre ces ŽlŽments 

(Figure 34).  
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Pour expliquer la surconcentration de HSE dans la BSE, il a ŽtŽ proposŽ que les derniers 0.4 ˆ 

1% de la masse finale de la Terre se soient accrŽtŽs apr•s la fermeture du noyau (Brenan and 

McDonough, 2009; Chou, 1978; Laurenz et al., 2016). Une si faible fraction aurait un effet 

nŽgligeable sur la composition de la BSE en ŽlŽments lithophiles, SSE et les MSE, et 

permettrait dÕobtenir les valeurs de concentration en HSE obtenues pour la BSE. Toutefois, 

lÕinfluence des mŽcanismes dÕŽquilibre mŽtal-silicate nÕest pas totalement ˆ exclure. Ces 

derniers sont encore mal contraints expŽrimentalement ˆ HP-HT, et ne sont actuellement 

connus que par lÕextrapolation dÕexpŽriences ˆ plus basse pression-tempŽrature. Il a toutefois 

ŽtŽ montrŽ, pour certains ŽlŽments, quÕil nÕest pas nŽcessaire de faire intervenir un vernis 

tardif pour expliquer leurs concentrations dans la BSE (Righter et al., 2008) (Figure 34). Par 

consŽquent, si un vernis tardif est toujours nŽcessaire pour expliquer la prŽsence de certain 

HSE dans la BSE (Ru, Re, Os), cet Žv•nement entrainerait un exc•s de Pt et Pd par rapport 

aux mesures dans la BSE. Un autre mŽcanisme doit alors •tre invoquŽ pour appauvrir la BSE 

en ces ŽlŽments jusquÕaux valeurs actuelles. Il nÕen reste pas moins que les rapports quasi 

chondritiques des HSE dans la BSE restent un argument en faveur dÕun apport tardif non 

nŽgligeable de ces ŽlŽments ˆ la Terre silicatŽe (Bennett et al., 2014; Mann et al., 2012), au vu 

des larges fractionnements engendrŽs par le partage mŽtal-silicate des HSE (Figure 34). 

Figure 34 RŽsumŽ des partages des HSE pour un Žquilibre mŽtal Ð silicate dans un ocŽan magmatique 
profond. Les valeurs cibles reprŽsentŽes en rouge montrent lÕabsence de fractionnement de ces ŽlŽments 
entre eux, leurs rapports Žtant quasi-chondritiques. Les losanges bleus reprŽsentent les valeurs de 
partage obtenues expŽrimentalement ˆ 50 GPa et 3500 K, montrant lÕimportant fractionnement engendrŽ 
par une Žquilibration chimique ˆ haute pression, haute tempŽrature. (Extrait de Siebert and Shahar, 
2015)  
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Il a ŽtŽ proposŽ que le vernis tardif ait Žgalement apportŽ la majeure partie des ŽlŽments 

volatils observŽs sur Terre aujourdÕhui. Cette thŽorie est largement remise en cause 

aujourdÕhui, comme nous le verrons dans le paragraphe 6.3.  

6! La Terre actuelle et la constitution de ses diffŽrents rŽservoirs 

6.1! Composition chimique de la Terre silicatŽe 

LÕŽtude de la composition du noyau ne peut •tre rŽalisŽe indŽpendamment de lÕŽtude de la 

composition de la Terre silicatŽe ou BSE. Plusieurs mod•les existent, fondŽs sur diffŽrents 

raisonnements, chacun proposant les concentrations dÕŽlŽments lithophiles et sidŽrophiles, 

volatils et rŽfractaires, de la BSE.  

Le plus utilisŽ dÕentre eux est actuellement celui de McDonough and Sun (1995) qui sÕappuie 

sur les rapports ŽlŽmentaires mesurŽs dans les chondrites CI ainsi que sur des mesures 

directes dans les roches mantelliques. Les ŽlŽments y sont rŽpartis selon la classification de 

Goldschmidt, i.e. les ŽlŽments lithophiles restent dans la BSE, les ŽlŽments sidŽrophiles sont 

concentrŽs dans le noyau et les ŽlŽments volatils sont appauvrie en fonction de leur volatilitŽ.  

Par consŽquent, les ŽlŽments lithophiles rŽfractaires (les RLE pour Refractory Lithophile 

Elements) ne sont pas fractionnŽs lors de la formation de la Terre, et leurs rapports dans la 

BSE sont donc, en thŽorie, identiques ˆ leurs rapports dans les chondrites CI. Les 

concentrations en RLE dans la BSE sont donc proportionnelles ˆ celles mesurŽes dans les CI, 

moyennant un facteur dÕenrichissement identique pour tous les RLE. Ce facteur 

dÕenrichissement est estimŽ ˆ partir des concentrations absolues (Ti, Al, Sc) mesurŽes dans les 

roches du manteau supŽrieur remontŽes ˆ la surface (McDonough and Sun font ici 

lÕhypoth•se dÕun manteau chimiquement homog•ne sur toute son Žpaisseur). Pour obtenir ces 

abondances absolues dans le manteau, les concentrations mesurŽes dans les  roches issues du 

manteau sont corrigŽes de la fusion partielle en supposant aucun fractionnement du Si entre le 

liquide et le rŽsidu (Figure 35).  
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Figure 35. (a) ReprŽsentation du fractionnement rŽsultant de lÕextraction dÕun liquide magmatique sur la 
pŽridotite rŽsiduel. Le silicium nÕest pas fractionnŽ lors de la fusion partielle, et peux donc servir de pivot 
pour reconstituer la composition originelle de la roche. (b) Une fois la composition de la pŽridotite 
corrigŽe de la fusion partielle, il est possible de la comparer au rapport ŽlŽmentaire de plusieurs RLE 
mesurŽs dans les chondrites. Le croisement de ces deux axes, la surface grisŽe reprŽsentant leurs barres 
dÕerreurs estimŽs, recoupe les alignements formŽs par les Žchantillons du manteau (pŽridotites massives et 
xŽnolites). (Extrait de McDonough and Sun, 1995) 

Le mod•le de McDonough and Sun (1995), propose donc pour la BSE un facteur 

dÕenrichissement de 2.75 des concentrations chondritiques en RLE.  On obtient alors une 

valeur de base, normalisŽe aux chondrites CI, et tout Žcart dÕun rapport ŽlŽmentaire par 

rapport ˆ cette valeur sÕexplique par le caract•re sidŽrophile (et/ou chalcophile) ou bien par la 

volatilitŽ dÕun ŽlŽment, ŽvaluŽ ˆ partir des rapports mesurŽs dans diverses pŽridotites. Ces 

combinaisons permettent de construire une composition globale de la BSE. 

(a) (b) 

rapport chondritique de 

RLE 

Abondance absolue de la 

Terre en TiO2 

RŽgression linŽaire des 

Žchantillons de pŽridotites 

(appauvries par fusion 

partielles)   
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Cette mŽthode est qualifiŽe dÕapproche "pyrolitique" car celle-ci est fondŽe sur le calcul de la 

composition dÕun manteau supŽrieur qui nÕa pas connu de fusion, ˆ partir dÕŽchantillons 

remontŽs ˆ la surface. Cette composition pyrolitique donne par fusion partielle, les magmas 

basaltiques arrivant en surface. 

Une approche similaire est utilisŽe par (Palme and OÕNeill, 2003, mis a jour en  2014), qui 

sÕappuient sur une plus large gamme de mŽtŽorites pour estimer le comportement des 

ŽlŽments les uns par rapport aux autres. Leur approche pour obtenir le facteur 

dÕenrichissement de la BSE en RLE est un peu diffŽrente, ces derniers utilisant les 

abondances en CaO et Al2O3 pour calculer ce facteur dÕenrichissement, quÕils estiment ˆ 2.83.  

Cependant, les applications de lÕapproche pyrolytique ŽvoquŽes ci-dessus souffrent de 

lÕincertitude inhŽrente ˆ la mesure source, ainsi que dÕun traitement statistique discutable de 

ces incertitudes. Plus rŽcemment, Lyubetskaya and Korenaga (2007) proposent dÕintŽgrer la 

dispersion des donnŽes de pŽridotites ˆ leurs mod•les, via une Žtude statistique qui reste ˆ ce 

jour encore la plus exhaustive. Ils dŽterminent la composition du manteau primitif sur la 

droite de fusion partielle formŽe par les pŽridotites et int•grent la variance de lÕŽchantillon 

statistique de dŽpart au mod•le final de composition de la BSE. Bien que leur mod•le reste 

similaire aux prŽcŽdents dans leur quantification des abondances de Mg, Si et Fe dans la Terre 

silicatŽe, ils trouvent un facteur dÕenrichissement en RLE significativement plus bas (~2.16 ± 

0.37). Leur mod•le est appauvri de plus de 20% en de nombreux ŽlŽments incompatibles 

(notamment U, Th, K et REE) par rapport aux prŽcŽdentes estimations. 

DÕautres approches ont Žgalement ŽtŽ considŽrŽes pour tenter de construire la BSE (All•gre et 

al., 1995, 2001). Cette mŽthode ne se restreint pas ˆ assimiler la Terre ˆ une composition 

chondritique particuli•re, mais consid•re notre plan•te comme faisant partie dÕun continuum 

dÕobjets au sein du Syst•me Solaire. Les abondances en RLE sont dŽterminŽes ˆ partir de la 

corrŽlation de leurs rapports dans les mŽtŽorites et les roches du manteau terrestre. Les 

rapports ŽlŽmentaires impliquant un ŽlŽment sidŽrophile sont ensuite dŽterminŽs par la 

tendance formŽe par les chondrites dans un diagramme siderophile/lithophile vs 

lithophile/lithophile (Figure 36). La composition du noyau est dŽduite par diffŽrence (All•gre 

et al., 1995). 
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Cette mŽthode ne fait pas intervenir de coefficient dÕenrichissement gŽnŽralisŽ pour 

dŽterminer les abondances en RLE dans la BSE. LÕabondance de chaque ŽlŽment est calculŽe 

de fa•on systŽmatique, sans hypoth•se ad hoc sur leurs enrichissements, ˆ partir dÕun 

quelconque matŽriel de dŽpart. Nous avons toutefois calculŽ ce coefficient dÕenrichissement a 

postŽriori en utilisant la composition CI utilisŽe par McDonough and Sun, 1995, pour les 

terres rares lŽg•res. Nous obtenons des valeurs comprises entre 1.75 et 1.78, bien infŽrieures ˆ 

celles proposŽes par McDonough and Sun, (1995) et Palme and OÕNeill, (2014), mais qui se 

rapprochent de celles proposŽes par Lyubetskaya and Korenaga (2007). 

Les applications de cette mŽthode ont ensuite ŽtŽ Žlargies aux ŽlŽments volatils (All•gre et al., 

2001). Ils dŽmontr•rent que les chondrites carbonŽes forment une droite dans nÕimporte quel 

diagramme de rapport dÕŽlŽments volatils et modŽrŽment volatils, la position relative des 

chondrites CI CM, CO et CV Žtant toujours la m•me (Figure 37). La position de la Terre sur 

cette droite varie en fonction du caract•re volatil des ŽlŽments considŽrŽs. Les abondances en 

ŽlŽments rŽfractaires de la Terre sont proches de celles des CI alors que celles des ŽlŽments 

volatils se rapprochent dÕavantage des CV. Une telle systŽmatique permit lÕŽtablissement 

dÕune Žchelle de volatilitŽ basŽe sur la position relative de la Terre sur cette droite (All•gre et 

al., 2001), en accord avec les tempŽratures de condensation de ces ŽlŽments, obtenues 

indŽpendamment (Lodders, 2003). 

Figure 36. Evolution des rapports ŽlŽmentaires (a) Fe/Al vs Mg/Al et (b) Fe/Mg vs Al/Mg entre 
les diffŽrentes chondrites. Les chondrites carbonŽes forment une droite qui permet, en 
considŽrant le rapport de deux ŽlŽments lithophiles rŽfractaires dans la BSE comme 
reprŽsentatif de leur rapport dans la Terre enti•re (BE pour Bulk Earth) de dŽduire les rapports 
ŽlŽmentaires comprenant un ŽlŽment sidŽrophile. (Extrait de All•gre et al., 1995). 
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Figure 37. Rapports ŽlŽmentaires dÕŽlŽments volatils normalisŽs ˆ un ŽlŽment rŽfractaire. Ces diagrammes 
montrent la Terre alignŽe avec les chondrites carbonŽes, tous ces objets conservant la m•me organisation 
le long de cette droite, la Terre formant un p™le de cette alignement (Extrait de All•gre et al., 2001). 

Il existe donc plusieurs mod•les de composition de la Terre silicatŽe, fondŽs sur diffŽrentes 

hypoth•ses, mais dŽbouchant tous sur une composition cohŽrente de la Terre en ŽlŽments 

majeurs. Des diffŽrences sont toutefois observables entre les abondances dÕŽlŽments traces 

(notamment les RLE) dans la BSE qui peuvent prŽsenter des variations relatives de plus de 

150% dÕun mod•le ˆ lÕautre. Dans notre Žtude, nous appliquons une approche diffŽrente. Une 

fois le partage dÕun ŽlŽment entre mŽtal et silicate clairement Žtabli en fonction des 

param•tres thermodynamiques du syst•me, nous modŽlisons la formation de la plan•te 

comme la croissance de deux rŽservoirs (mŽtal et silicate) alimentŽs en matŽriel de 

composition chondritique. Nous utilisons les rŽsultats des nombreuses Žtudes antŽrieures pour 

contraindre les conditions de pression, tempŽrature et fugacitŽ dÕoxyg•ne ˆ lÕÏuvre afin 



CHAPITRE 1. ORIGINES, DIVERSITE DES OBJETS DU SYSTEME SOLAIRE ET 
CARACTERISATION DES RESERVOIRS TERRESTRES 

74 

dÕobserver la rŽpartition des ŽlŽments ŽtudiŽs entre les deux rŽservoirs. En comparant les 

concentrations obtenues avec les propositions des diffŽrents mod•les ŽvoquŽs ci-dessus, il 

nous est possible de mieux contraindre la composition des diffŽrents rŽservoirs, la 

composition des briques ŽlŽmentaires, ainsi que les conditions de formation du noyau 

mŽtallique au sein de lÕocŽan magmatique. 

6.1! Contraintes Žtablies sur la composition du noyau ? 

Le noyau actuel correspond ˆ 32% de la masse et 16% du volume de la plan•te Terre. La 

limite manteau-noyau est caractŽrisŽ par des pressions dÕenviron 136 GPa pour des 

tempŽratures dŽpassant 4000 K. Sa composition, bien que contrainte par les nombreuses 

observations ŽvoquŽes prŽcŽdemment, reste malgrŽ tout mal comprise.  

Outre les expŽriences de partages des ŽlŽments chimiques ˆ hautes pressions et tempŽratures, 

dÕautres mesures telles que la vitesse des ondes sismiques ou la conductivitŽ Žlectrique et 

thermique du milieu peuvent nous permettre dÕen comprendre davantage sur la composition 

du cÏur de la Terre.  

D•s 1952, Birch proposait que le noyau terrestre devait •tre composŽ ˆ ~10 wt% dÕŽlŽments 

lŽgers pour expliquer le dŽficit de densitŽ par rapport au fer pur, observŽ lors du passage des 

ondes sismiques. Le nickel, bien prŽsent dans le mŽtal mŽtŽoritique, nÕalt•re pas la densitŽ du 

fer mŽtal, et dÕautres ŽlŽments doivent •tre invoquŽs pour expliquer ce dŽficit. Le noyau est 

donc supposŽ contenir des ŽlŽments lŽgers (Si, O, S, C, H...) en concentration non nŽgligeable 

(All•gre et al., 1995; Poirier, 1994). La prŽsence de ces impuretŽs dans le noyau doit avoir des 

effets notables sur la structure du mŽtal, sa compressibilitŽ, le profil de vitesse des ondes 

sismiques le traversant. Une revue dŽtaillŽe de ces analyses in-situ est disponible dans Hirose 

et al. (2013). 

Un consensus a ŽtŽ trouvŽ autour de la prŽsence de Si dans le noyau. Le rapport Mg/Si du 

manteau supŽrieur (~1,3) Žtant significativement plus ŽlevŽ que celui des chondrites (~1), il a 

ŽtŽ proposŽ que le "Si manquant" soit stockŽ dans le manteau infŽrieur et/ou le noyau. All•gre 

et al. (2001), calcul•rent par une approche cosmochimique que lÕappauvrissement du manteau 

supŽrieur en Si pouvait •tre ŽquilibrŽ par 7,3 wt% Si dans le noyau, ce qui en ferait lÕŽlŽment 

lŽger le plus concentrŽ dans le noyau. Il a Žgalement ŽtŽ montrŽ expŽrimentalement que 

lÕentrŽe de Si dans la phase mŽtallique est favorisŽe ˆ haute pression (Bouhifd and Jephcoat, 

2011; Fischer et al., 2015; Gessmann et al., 2001; Siebert et al., 2012). Cette thŽorie fut 
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renforcŽe par la mesure dÕanomalies isotopiques en Si entre la Terre et les chondrites 

explicables par le fractionnement du Si par son partage dans le mŽtal (Fitoussi and Bourdon, 

2012; Ziegler et al., 2010). Ces Žtudes suggŽr•rent 6 wt% Si dans le noyau (Ziegler et al., 

2010). 

En plus de Si, O est Žgalement un bon candidat pour entrer dans le noyau. Si ayant condensŽ 

sous forme SiO2, la dissolution de Si dans le noyau a du libŽrer une quantitŽ non nŽgligeable 

de O dans le manteau primitif, participant ˆ lÕoxydation de la Terre durant sa croissance 

(OÕNeill et al., 1998). A basses pressions, O et Si sont mutuellement exclusifs dans la phase 

mŽtallique (Kawazoe and Ohtani, 2006), cette tendance sÕinverse ˆ haute pression (Takafuji, 

2005). Plus rŽcemment, des expŽriences ˆ haute pression montr•rent que lÕaffinitŽ de O pour 

le mŽtal liquide augmente avec la pression, en particulier au-delˆ de 40 GPa (Bouhifd and 

Jephcoat, 2011; Corgne et al., 2009; Siebert et al., 2012). Fischer et al. (2015) rŽussirent ˆ 

produire des Žchantillons contenant pr•s de 11,3 wt% O ˆ 100 GPa et 5700 K. Ces valeurs 

sont toutefois peu reprŽsentatives de la composition du noyau, au vu de la densitŽ de ce 

dernier. La plupart des Žtudes sÕaccordent sur la nŽcessitŽ dÕune prŽsence minimum de 1-2 

wt% O (Rubie et al., 2011; Wood et al., 2006). Blanchard et al. (2015), propos•rent un 

minimum de 2wt% O dans le noyau, nŽcessaire pour expliquer les concentrations de gallium 

dans la BSE. Toutefois la concentration maximum de cet ŽlŽment dans le noyau reste encore 

source de dŽbat. All•gre et al. (2001) et Badro et al. (2015) propos•rent un noyau contenant 

jusquÕˆ 5 ou 6 wt% O. De rŽcentes paramŽtrisations (Fischer et al., 2015) du comportement 

de Si et O ont permis de mieux contraindre le partage de ces ŽlŽments au cours de lÕaccrŽtion 

terrestre en fonction des conditions de pressions, tempŽrature et de fugacitŽ dÕoxyg•ne. Il en 

rŽsulte un noyau contenant 8.5 ± 1.4 wt% de Si et 1.6 ± 0.3 wt% de O, ce qui est cohŽrent 

avec les observations faites prŽcŽdemment. Plus largement, tout mod•le parvenant ˆ 

reproduire la composition de la BSE prŽsente un noyau avec O et Si comme ŽlŽments lŽgers 

les plus concentrŽs, avec toujours plus de Si que de O (Fischer et al., 2017). 

Le soufre est un ŽlŽment sidŽrophile dont la prŽsence dans le noyau est peu discutŽe. S est 

Žgalement un ŽlŽment volatil, appauvri dans la BSE par rapport ˆ la droite d'appauvrissement 

en volatile de la Terre (Figure 38).  
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La concentration ˆ hauteur de 2 wt% de S permettrait de ramener son abondance sur Terre sur 

la courbe de volatilitŽ (All•gre et al., 2001 ; Dreibrus and Palme, 1996 ; McDonough, 2014). 

Cette valeur fut par la suite confirmŽe expŽrimentalement (Boujibar et al., 2014; Suer et al., 

2017). Il a toutefois ŽtŽ proposŽ que lÕincorporation de quantitŽ bien plus ŽlevŽes de soufre 

lors des derniers stades d'accrŽtions (Wohlers and Wood, 2015). Cet enrichissement fut 

proposŽ pour donner le r™le de rŽservoir cachŽ de Nd au noyau mŽtallique et ainsi expliquer 

lÕanomalie en 142Nd observŽ dans la BSE par rapport aux chondrites (Boyet and Carlson, 

2005). Cet enrichissement en S du noyau permettrait Žgalement lÕentrŽe dÕŽlŽments 

radioactifs (U, Th) dans le noyau, engendrant le dŽmarrage de la geodynamo par dŽgagement 

de chaleur (Wohlers and Wood, 2017). La pertinence de ces arguments sera discutŽe dans les 

chapitres 4 et 5 de ce manuscrit. Toujours est-il que les concentrations en soufre proposŽes 

dans le noyau contredisent les observations cosmochimiques (All•gre et al., 2001; Dreibrus 

and Palme, 1996; Palme and OÕNeill, 2014) et sont bien supŽrieures aux concentrations 

nŽcessaires pour expliquer lÕappauvrissement de la BSE en ŽlŽments dit chalcophiles (Se, Te, 

Cu...), qui suivent le S dans le noyau (Rose-Weston et al., 2009; Savage et al., 2015). 

Figure 38 Concentrations des ŽlŽments sidŽrophiles (rouge) et lithophiles (bleu) dans la BSE, normalisŽs 
aux chondrites CI et ˆ Mg. Les ŽlŽments sidŽrophiles se retrouvent en dessous de la droite de volatilitŽ du 
fait de leur partage dans le noyau. Une concentration de 2 wt% de S dans le noyau suffit ˆ expliquer 
lÕappauvrissement de cet ŽlŽment (ainsi que de plusieurs ŽlŽments chalcophilles par rapport ˆ la droite de 
volatilitŽ (modifiŽ ˆ partir de Siebert et Shaha, 2015). 
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Le carbone et lÕhydrog•ne sont des ŽlŽments plus volatils que le soufre et leur prŽsence dans 

le noyau est vraisemblablement ultra minoritaire, au vu des rŽcentes donnŽes expŽrimentales 

(Clesi et al., 2018; Li et al., 2016). 

En rŽsumŽ, la composition du noyau la plus consensuelle ˆ lÕheure actuelle est dominŽe par le 

Si (entre 6 et 9 wt%). La prŽsence de soufre ˆ hauteur de ~2wt% est Žgalement vraisemblable. 

Le contenu en O reste variable en fonction des Žtudes, avec un minimum de 1 ˆ 2 wt%, et un 

maximum pouvant atteindre 6 wt%. Ces valeurs seront discutŽes dans la suite de notre Žtude. 

De nouvelles contraintes gŽochimiques sont nŽcessaires pour affiner les mod•les de 

composition de la Terre et de ces diffŽrents rŽservoirs. 

6.2! LÕappauvrissement de la Terre en ŽlŽments volatils 

Les phŽnom•nes de condensation/Žvaporation sont ˆ lÕorigine de fractionnements 

ŽlŽmentaires entre ŽlŽments volatils en fonction de leur degrŽ de volatilitŽ. Ces 

fractionnements sont visibles dans lÕensemble des objets du Syst•me Solaire, les chondrites, 

comme la Terre, Žtant appauvries relativement ˆ la photosph•re Solaire (reprŽsentŽ par les 

CI). Les ŽlŽments prŽsentant un caract•re volatil peuvent Žgalement prŽsenter un caract•re 

sidŽrophile (ou chalcophile). LÕappauvrissement dÕun ŽlŽment dans la BSE par rapport au CI 

(Figure 38) peut donc dŽcouler aussi bien de la formation du noyau que de processus 

dÕŽvaporation / condensation. Comprendre lÕimportance respective de ces deux processus 

ainsi que leurs chronologies est alors nŽcessaire pour clairement contraindre le contenu et la 

formation des diffŽrents rŽservoirs composant la Terre. 

Ce degrŽ de volatilitŽ est le plus souvent reprŽsentŽ par la tempŽrature de demi-condensation 

de lÕŽlŽment dÕintŽr•t (Lodders, 2003). On distingue ainsi plusieurs catŽgories en fonction de 

la tempŽrature de demi-condensation (i.e. la tempŽrature pour laquelle la moitiŽ de 

lÕabondance dÕun ŽlŽment se trouve dans le condensat) : rŽfractaires (T50% condensation = 1400 Ð 

1800 K), modŽrŽment rŽfractaires (T50% condensation = 1250 Ð 1350 K), modŽrŽment volatils 

(T50% condensation = 640 Ð 1230 K) et tr•s volatils (T50% condensation < 640 K) ( Figure 39). Ces 

tempŽratures de condensation sont calculŽs ˆ partir des enthalpies et entropies de formation 

des condensats de ces elements et sont donc fontions de la composition du gaz environnant 

ainsi que de la pression. La classification la plus couramment utilisŽ des ŽlŽments volatils est 

celle de Lodders, (2003) qui s'interesse au refroidissement de la nŽbuleuse solaire, un gaz ˆ 

basse pression (10-4 bars), riche en hydrog•ne.  Cette classification a ŽtŽ rŽevaluer recemment 
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par Wood et al., (2019) en proposant de nouvelles forme de condensat, ce qui rŽsulte pour 

certains ŽlŽments en des variations de plusieurs centaines de degrŽs de leurs tempŽratures de 

demi-condensation. Toujours est-il que ces classifications sont dŽpendantes d'un contexte de 

condensation, ici la nŽbuleuse solaire, et que leurs utilisations dans un autre milieu, doit se 

faire avec prŽcaution. Albar•de et al. (2015) montr•rent la pertinence d'utiliser une autre 

Žchelle de volatilitŽ pour l'Žtude des abondances en ŽlŽments volatils sur la Lune. Ce corps 

s'Žtant formŽ au sein d'un gaz ˆ plus haute pression et de composition tres diffŽrentes de celle 

de la nŽbuleuse Solaire (plus enrichie en Si), les auteurs utilis•rent l'energie de liaison comme 

mesure qualitative de la volatilitŽ, indŽpendante de la composition du gaz ( Figure 39). 

 Figure 39 ReprŽsentation des ŽlŽments chimiques en fonction de leur degrŽ de volatilitŽ. Les deux axes 
reprŽsentent deux Žchelles de volatilitŽ diffŽrentes. LÕaxe vertical reprŽsente une Žchelle intrins•que, 
fondŽe sur lÕenthalpie dÕatomisation, Žquivalente ˆ lÕŽnergie moyenne de liaison par atome, dans le 
condensat. LÕaxe horizontal correspond ˆ la tempŽrature de demi-condensation qui dŽpend de la 
composition de la nŽbuleuse Solaire. Les diffŽrentes classes dÕŽlŽments dŽfinis par leur degrŽ de volatilitŽ 
sont reprŽsentŽes par le code couleur. (Extrait de Albar•de, 2009) 

Origine de lÕappauvrissement des ŽlŽments volatils sur Terre 

Les diffŽrents objets du Syst•me Solaire interne sont appauvris en ŽlŽments volatils par 

rapport aux chondrites carbonŽes. Cette systŽmatique visible dans le Syst•me Solaire interne 

est connue depuis longtemps (WŠnke et al., 1981) mais lÕorigine et les mŽcanismes de cet 

appauvrissement sont encore dŽbattus (Albar•de, 2009; Halliday, 2004; Hubbard and Ebel, 
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2014). Les deux hypoth•ses les plus discutŽes ˆ lÕheure actuelle sugg•rent que 

lÕappauvrissement en ŽlŽments volatils de la Terre soit dž ˆ leur volatilisation apr•s accrŽtion 

lors dÕimpacts ou bien rŽsulterait de processus antŽrieurs ˆ lÕaccrŽtion planŽtaire, prenant 

place dans la nŽbuleuse Solaire (ˆ noter que ces deux scŽnarii ne sont pas mutuellement 

exclusifs). 

LÕhypoth•se des impacts sugg•re que lÕŽnergie dŽgagŽe par ces derniers lors de lÕaccrŽtion 

terrestre Žtait suffisante pour fractionner les ŽlŽments les plus volatils par rapport au ŽlŽments 

rŽfractaires (Halliday, 2004). Dans ce mod•le, la Terre a pu assimiler les ŽlŽments volatils 

prŽsents dans les chondrites carbonŽes, mais les aurait perdus lors dÕimpacts tardifs. Cette 

hypoth•se permet dÕexpliquer facilement pourquoi la composition de la Terre est appauvrie en 

ŽlŽments volatils par rapport ˆ la composition de ces briques ŽlŽmentaires. Toutefois cette 

thŽorie peine ˆ expliquer lÕabsence de fractionnement isotopique que lÕon pourrait observer 

suite ˆ des processus de volatilisation/ condensation sur Terre. La perte dÕŽlŽments volatils 

suite ˆ une volatilisation lors de lÕaccrŽtion est supposŽe engendrer un fractionnement 

dŽpendant de la masse, les isotopes lŽgers dÕun ŽlŽment se retrouvant enrichis dans la phase 

vapeur. Cependant, les isotopes stables de K, un ŽlŽment modŽrŽment volatil, ne montrent pas 

de variations isotopiques entre les roches terrestres et les chondrites CI (contrairement ˆ la 

Lune, qui est enrichie en isotopes lourds de K, suite ˆ la condensation partielle de vapeur 

rŽsultant de lÕimpact de ThŽia) (Wang and Jacobsen, 2016). Il a Žgalement ŽtŽ observŽ que la 

Terre est appauvrie en isotopes lourds de Zn de pr•s de 0.1ä par rapport au CI, ce qui est 

lÕexact opposŽ de ce qui est attendu dÕun Žpisode de volatilisation (Moynier et al., 2006). 

De la m•me fa•on, lÕŽtude du rapport Mn/Na de la BSE montre que celui-ci est chondritique, 

ce qui peut para”tre paradoxal au vu du comportement de ces ŽlŽments (Mn= sidŽrophile, 

modŽrŽment volatil ; Na= lithophile, modŽrŽment volatil ; cf. Figure 38). Une fois corrigŽ des 

effets de la formation du noyau, le rapport Mn/Na terrestre se retrouve alignŽ sur la droite de 

fractionnement des ŽlŽments volatils formŽs par les chondrites (Figure 40) Ceci sugg•re que 

la Terre est le rŽsultat de lÕaccrŽtion dÕun matŽriel similaire aux mŽtŽorites primitives, bien 

que plus appauvrie en ŽlŽments volatils, et aurait conservŽ cette signature lors des Žpisodes 

dÕimpacts (Siebert et al., 2018). 
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De m•me, les ŽlŽments alcalins, qui prŽsentent des masses atomiques diffŽrentes pour des 

degrŽs de volatilitŽ similaires, montrent des appauvrissements similaires dans la BSE, ce qui 

semble Žgalement contradictoire avec une volatilisation lors de lÕaccrŽtion (McDonough et 

al., 1992). LÕensemble de ces observations est donc en faveur dÕun appauvrissement du 

matŽriel ˆ lÕorigine de la Terre avant son accrŽtion. 

MatŽriel source des ŽlŽments volatils sur Terre 

Une grande partie des matŽriaux constitutifs de la Terre se sont formŽs ˆ lÕintŽrieur de la  

"snow-line", qui reprŽsente la distance hŽliocentrique au-delˆ de laquelle lÕeau se solidifie 

(Ciesla and Cuzzi, 2006). Les ŽlŽments volatils nÕint•grent les phases condensŽes quÕˆ basse 

tempŽrature, ce qui laisse supposer que leur enrichissement dans le condensat est dÕautant 

plus important que ces objets se sont formŽs loin du Soleil. On a longtemps considŽrŽ que les 

ŽlŽments volatils ont pu arriver sur Terre par un apport de com•tes et/ou de chondrites 

carbonŽes (Albar•de et al., 2013), lors dÕune phase dÕaccrŽtion assimilable au vernis tardif 

ayant apportŽ les ŽlŽments hautement sidŽrophiles prŽsents dans la BSE. Toutefois, les calculs 

rŽalisŽs sur les HSE montrent que le vernis tardif ne peut pas reprŽsenter plus de 1% de la 

masse accrŽtŽe par la Terre (Brenan and McDonough, 2009; Chou, 1978; Laurenz et al., 

Figure 40. Evolution du rapport Mn/Na vs Mn/Mg entre les diffŽrents objets du Syst•me Solaire. En 
ajoutant la composition du noyau ˆ la BSE (formant ainsi la Bulk Earth), il est possible de reproduire 
le fractionnement en ŽlŽments volatils observŽ entre les chondrites, la BE formant un p™le appauvri en 
volatils. Cet appauvrissement serait donc prŽcoce, et non le rŽsultat dÕune volatilisation lors dÕimpact 
(Extrait de Siebert et al., 2018). 
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2016). Or, les abondances en ŽlŽments volatils observŽes sur Terre ne peuvent pas •tre 

reproduites par une accrŽtion contenant moins de 10-15 % de matŽriel ayant une composition 

similaire aux chondrites carbonŽes (BraukmŸller et al., 2019). De m•me, les 

appauvrissements observŽs dans la BSE en ŽlŽments sidŽrophiles et chalcophiles par rapport 

aux ŽlŽments lithophiles de volatilitŽ Žgale, impliquent lÕaccrŽtion de ces ŽlŽments avant la 

fermeture du noyau. De m•me, les mod•les de Nice et du Grand Tack ont montrŽ quÕil Žtait 

possible dÕintŽgrer des objets formŽs dans le Syst•me Solaire ̂  lÕaccrŽtion des plan•tes 

telluriques par mŽlange radial de ces objets. Il est donc plus probable dÕenvisager une 

accrŽtion continue dÕŽlŽments volatils tout au long de la formation de la Terre. 

LÕŽtude des rapports dÕisotopes stables permet de contraindre lÕorigine des ŽlŽments volatils. 

LÕŽtude des rapport D/H et 15N/14N permit dÕŽtablir lÕorigine majoritairement chondritique, et 

non comŽtaire de ces ŽlŽments (Marty, 2012). Au vu des signatures D/H mesurŽes sur les 

com•tes (notamment gr‰ce ˆ la mission ROSETTA), bien supŽrieures ˆ celles de la Terre, la 

contribution comŽtaire aux abondances terrestres ne peut dŽpasser 1%  (Marty et al., 2016). 

La composition isotopique du XŽnon comŽtaire prŽsente quant ˆ elle une anomalie en 

isotopes lourds qui correspond ˆ lÕatmosph•re primitive terrestre. Pr•s de 22% du XŽnon 

terrestre pourraient donc •tre issus de matŽriel comŽtaire (Marty et al., 2017). 

Les abondances en ŽlŽments volatils de la Terre sont donc dŽterminŽes par le matŽriel 

chondritique dont elle dŽcoule. Toutefois, les concentrations en ŽlŽments volatils dans les 

chondrites Žtaient jusqu'ˆ rŽcemment peu contraints. BraukmŸller et al. (2019) mirent en 

Žvidence un motif dÕappauvrissement en ŽlŽments volatils (par rapport au CI) commun ˆ la 

Terre et plusieurs chondrites carbonŽes. 

Le mod•le canonique consid•re quÕun ŽlŽment est dÕautant plus appauvri (par rapport au CI) 

quÕil est volatil (Figure 38), sur Terre comme dans les chondrites carbonŽes. Des mesures 

rŽcentes de composition des chondrites carbonŽes (All•gre et al., 2001; BraukmŸller et al., 

2018), ont toutefois montrŽ lÕexistence dÕun plateau dÕappauvrissement pour les ŽlŽments les 

plus volatils (Figure 41), ces derniers nÕŽtant pas fractionnŽs selon leur degrŽ de volatilitŽ. La 

prŽsence de ce plateau pour les ŽlŽments les plus volatils permettrait de rŽsoudre certains 

paradoxes vis ˆ vis de la composition de la Terre et ses briques ŽlŽmentaires. Avec le mod•le 

canonique de volatilitŽ, lÕIndium, qui est un ŽlŽment hautement volatil, Žtait considŽrŽ en 

surabondance sur Terre. Cela nÕa plus lieu dÕ•tre si la Terre prŽsente le m•me plateau 

dÕappauvrissement que les chondrites carbonŽes (Wang, 2019). 
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Nous lÕavons vu prŽcŽdemment avec le rapport Mn/Na de la BSE (Siebert et al., 2018), le 

motif formŽ par les ŽlŽments volatils sur Terre peut toutefois •tre obscurci par le caract•re 

sidŽrophile de certains ŽlŽments, dont lÕappauvrissement dans la BSE peut alors •tre le 

rŽsultat (tout ou partie) de leur entrŽe dans le noyau. Des ŽlŽments tr•s volatils comme le zinc 

et lÕindium, classiquement considŽrŽs comme sidŽrophiles semblent toutefois •tre retenus 

dans la BSE. Des expŽriences menŽes ˆ hautes pressions et tempŽratures montrent que ces 

derniers deviennent lithophiles dans les conditions de formation du noyau terrestre (Mann et 

al., 2009), ce qui en fait de bon point dÕancrage pour dŽfinir le plateau dÕappauvrissement de 

la Terre en ŽlŽments volatils (Figure 42). La formation du noyau devrait donc pouvoir 

expliquer lÕappauvrissement de certains volatils par rapport ˆ ce plateau, ˆ lÕinstar du 

cadmium (Wang et al., 2016). 

Ces similitudes entre la Terre et les chondrites carbonŽes vis ˆ vis des ŽlŽments volatils 

peuvent sembler en contradiction avec lÕensemble des anomalies isotopiques prŽcŽdemment 

ŽvoquŽes qui prŽsentent la Terre comme plus proche des chondrites ˆ enstatite. 

Figure 41. Description des motifs dÕappauvrissement en ŽlŽments volatils observŽs dans diffŽrentes 
chondrites carbonŽes, une fois normalisŽ au chondrites CI et Mg. Ce motif appliquŽ aux abondances 
dÕŽlŽments volatils dans la BSE est cohŽrent avec plusieurs concentrations mesurŽes. (Extrait de 
BraukmŸller et al., 2019) 
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BraukmŸller et al. (2019) proposent que la Terre soit formŽe en majoritŽ par des objets issus 

du m•me rŽservoir nuclŽosynthŽtique que les chondrites ˆ enstatite, mais possŽdant une 

composition ŽlŽmentaire proche des chondrites carbonŽes. Une autre possibilitŽ, Žgalement 

ŽvoquŽe par ces auteurs, est de considŽrer lÕappauvrissement extr•me en volatils de la Terre 

par rapport ˆ toutes les compositions de chondrites carbonŽes, comme le reflet dÕun mŽlange 

de matŽriel rŽduit accrŽtŽ prŽcocement dans lÕhistoire de la Terre, et de matŽriel oxydŽ arrivŽ 

dÕun autre rŽservoir, enrichi en ŽlŽments volatils. Un matŽriel de composition similaire aux 

chondrites ˆ enstatite pourrait donner ˆ la Terre sa signature isotopique. Cette signature serait 

ensuite faiblement impactŽe par lÕaccrŽtion de matŽriels issus du Syst•me Solaire externe 

apportŽs par la dynamique des gŽantes gazeuses. Ce matŽriel chondritique, condensŽ dans une 

rŽgion plus froide, aurait enrichi la Terre en ŽlŽments volatils, ce qui est cohŽrent avec la 

signature isotopique des plus volatils dÕentre eux (Marty, 2012; Marty et al., 2017). Il a ŽtŽ 

montrŽ que les abondances dÕŽlŽments volatils dans la BSE peuvent •tre obtenues par lÕajout 

de 10-15wt% dÕune composition type CI (davantage sÕil sÕagit dÕune autre chondrite 

carbonŽe), ce qui nÕest pas incompatible avec les plus rŽcents mod•les isotopiques de mŽlange 

de briques ŽlŽmentaires (Tableau 1). Ces derniers reproduisent la signature isotopique de la 

Terre avec lÕaccrŽtion  de 70 ˆ 90% de mati•re ayant une composition type chondrites ˆ 

enstatite, laissant la place pour un matŽriel plus oxydant, telles que les chondrites carbonŽes 

(Dauphas, 2017; Warren, 2011). Ce matŽriel oxydŽ est Žgalement nŽcessaire pour reproduire 

les conditions oxydantes du manteau, et son contenu en FeO (Clesi et al., 2016). 

Figure 42. (a) Comparaison schŽmatique du motif de volatilitŽ canonique et du motif de volatilitŽ proposŽ 
par BraukmŸller et al. (2019), proposŽ ˆ partir des observations faites sur les chondrites carbonŽes. (b) 
Dans le mod•le canonique, lÕindium serait considŽrŽ en surabondance dans la BSE par rapport aux autres 
ŽlŽments volatils, alors quÕun motif chondritique de volatilitŽ corrige ce dŽcalage. A lÕinverse, 
lÕappauvrissement en cadmium par rapport au plateau de volatilitŽ peut •tre expliquŽ par son 
accumulation dans le noyau mŽtallique. (Extrait de Wang, 2019) 





CHAPITRE 2. APPROCHES 
EXPERIMENTALES ET ANALYTIQUES 

Ce chapitre vise ˆ dŽtailler lÕensemble des techniques utilisŽes lors de la synth•se des 

Žchantillons utilisŽs dans ces Žtudes ainsi que les diverses mŽthodes dÕanalyse employŽes 

pour contraindre le comportement des ŽlŽments, ainsi que leurs valences dans le contexte 

dÕocŽan magmatique. 

1! Choix et prŽparation des poudres de dŽpart 

Dans lÕobjectif dÕŽtudier le partage des ŽlŽments chimiques lors de la diffŽrenciation mŽtal Ð

silicate, nous avons dŽcidŽ de fonder nos expŽriences sur une composition chimique la plus 

proche des plus probables briques ŽlŽmentaires de la Terre. Nous choisissons de partir de la 

chondrite ˆ enstatite Hvittis (EL6), pour la composition des poudres de dŽpart. Celles-ci 

prŽsente pour avantage dÕ•tre un syst•me initialement rŽduit et en partie ŽquilibrŽ. Sa 

composition en ŽlŽments majeurs est dŽtaillŽe dans le Tableau 2.  

Afin que les ŽlŽments lithophiles ŽtudiŽs soient dŽtectables dans les phases mŽtalliques de nos 

Žchantillons ˆ lÕICP-MS, nous avons dopŽ nos poudres initiales en ces derniers via des 

solutions mono-ŽlŽmentaires standards pour ICP-MS, concentrŽes ˆ 1000 ppm. Apr•s 

Žvaporation du solvant (acide nitrique), le rŽsidu obtenu a ŽtŽ ajoutŽ ˆ la poudre Hvittis et 

homogŽnŽisŽ. 

Apr•s plusieurs tentatives de synth•se dÕŽchantillon trop pauvres en REE pour obtenir une 

analyse reproductible dans le mŽtal, un dopage minimum de la poudre initiale de 103 ˆ 104

ppm par ŽlŽment fut Žtabli pour analyser le mŽtal dÕŽchantillons prŽsentant des coefficients de 

partage allant jusqu'ˆ 106. Pour Žviter de trop fortes concentrations dans nos Žchantillons et 

rester dans le domaine dÕapplicabilitŽ de la loi de Henry, lÕŽtude des Terres Rares (chapitre 5) 

fut limitŽe aux 7 ŽlŽments les plus lŽgers, eux-m•mes rŽpartis dans deux solutions de dopage 

diffŽrentes : La, Ce, Pr, Nd et Sm dans lÕune, et Nd, Sm et Eu, Gd dans lÕautre, pour des 

concentrations allant de 1500 ppm ˆ 1 wt%. LÕŽtude portant sur les ŽlŽments alcalins (chapitre 

6) fut rŽalisŽ ˆ partir dÕune poudre de base Hvittis enrichie en Li, Na, K, Rb et Cs ˆ hauteur de

1 wt% par ŽlŽment, ainsi que des expŽriences antŽrieures synthŽtisŽes ˆ partir d'une poudre de

composition type CI, dopŽ en K.
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LÕŽtude de la valence des ŽlŽments U et Th (chapitre 4.3) nŽcessita la synth•se dÕŽchantillons 

avec une phase silicatŽe prŽsentant des surfaces homog•nes et amorphes. Les verres obtenus ˆ 

partir de compositions chondritiques prŽsentant tr•s souvent des cristallisations de trempe, 

nous avons utilisŽ des poudres initiales de composition type MORB. Ces poudres furent 

synthŽtisŽ avec diffŽrentes concentrations en FeO, afin de varier l'Žtat redox des Žchantillons 

obtenus. Cette derni•re fut synthŽtisŽe ˆ partir de poudres dÕoxydes, et dopŽe en U et Th via 

des solutions mono-ŽlŽmentaires ˆ hauteur de 2 wt%. La composition des poudres de dŽpart 

est dŽtaillŽe dans le Tableau 2. 

ƒlŽments Hvittis MORB.A MORB.B MORB.C 
SiO2 40.89 46.45 49.27 51.53 
MgO 23.27 15.58 16.51 17.25 
AL2O3 1.81 6.8 7.2 7.53 
CaO 1.50 11.42 12.1 12.64 
Na2O 0.87 2.8 2.97 3.1 
K2O 0.28 3.53 3.53 3.53 
Fe2O3 (Hvittis) 
/ FeO (MORB) 

30.45 10 5 1 

K2O 0.28 
MnO 0.18 
TiO2 0.08 
P2O5 0.30 
Th 1.75 1.75 1.75 
U 1.76 1.76 1.76 
Total 99.62 100.0 100.0 100.0 

Tableau 2. Composition en ŽlŽments majeurs (wt%) de la poudre Hvittis utilisŽ dans cette Žtude (mesure 
rŽalisŽs par M.Boyet)  et des poudres MORB utilisŽes dans ce travail. 

LÕŽtude du partage mŽtal-silicate de U et Th (chapitre 4) fut menŽe ˆ partir dÕŽchantillons 

prŽexistants (prŽsentŽe dans Bouhifd et al., 2013) sur lesquels de nouvelles analyses ont ŽtŽ 

rŽalisŽes. 

Dans lÕobjectif dÕobtenir des surfaces suffisamment grandes pour lÕanalyse, la moitiŽ de la 

poudre finale (en masse) est composŽe dÕun alliage mŽtallique essentiellement constituŽ de 

fer, de nickel ou dÕune proportion plus ou moins importantes de silicium (jusquÕˆ 30 wt% de 

la phase mŽtallique). LÕajout de silicium mŽtallique ˆ la poudre finale permet de contr™ler la 

fugacitŽ dÕoxyg•ne en dŽpla•ant lÕŽquilibre dŽcrit dans l'Žquation 2. 1 dans le sens de 

lÕappauvrissement de la phase silicatŽe en FeO, favorisant la rŽduction de lÕŽchantillon. 

>?@#A BC$ >?@A BC#D (2. 1) 
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 Pour certaines prŽparations, lÕalliage mŽtallique fut remplacŽ par un sulfure de Fer (FeS) afin 

dÕŽtudier lÕimpact de la teneur en soufre du syst•me sur le comportement des ŽlŽments 

ŽtudiŽs. 

Le mŽlange des poudres sÕeffectue dans un mortier en agate sous Žthanol pendant 30 minutes. 

LÕŽthanol est ensuite ŽvaporŽ# et la poudre rŽcupŽrŽe. LÕensemble des poudres fabriquŽes est 

dŽtaillŽ dans le Tableau 3.   

Tableau 3. Ensemble des poudres rŽalisŽes pour les diverses Žtudes de cette th•se. Entre parenth•se se 
trouve la proportion massique de la phase mŽtallique reprŽsentŽe par lÕŽlŽment en question. 

2! ExpŽriences en presse multi-enclumes 

Les expŽriences de partage mŽtal-silicate ˆ lÕŽtat liquide ont ŽtŽ rŽalisŽes sur les presses 1000 

et 1500 tonnes du Laboratoire Magmas et Volcans. La section suivante prŽsentera le choix 

des matŽriaux pour lÕencapsulement de lÕŽchantillon, suivie dÕune section prŽsentant les 

dŽtails dÕun assemblage haute pression pour presse multi- enclume. 

Etudes Poudre silicatŽe ƒlŽments ajoutŽs Poudres mŽtalliques 

REE Hvittis 

La, Ce, Pr, Nd, Sm 

Fe, Ni (15%) 
Fe, Si (10%) 
Fe, Si (20%) 
Fe, Si (30%) 

FeS 

Nd, Sm, Eu, Gd 

Fe, Ni (15%) 
Fe, Si (10%) 
Fe, Si (20%) 
Fe, Si (30%) 

FeS 

Alcalins Hvittis Li, Na, K, Rb, Cs 

Fe 
Fe, Si (10%) 
Fe, Si (30%) 

FeS 

U, Th Valence 

MORB.A U, Th 
Fe 

Fe, Si (2%) 

MORB.B U, Th 
Fe 

Fe, Si (5%) 

MORB.C U, Th 
Fe 

Fe, Si (10%) 
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2.1! Choix des matŽriaux 

Pour des expŽriences rŽalisŽes ˆ des pressions infŽrieures ˆ 6 GPa, toutes les poudres de 

dŽpart (exceptŽ certaines expŽriences tests) ont ŽtŽ# chargŽes dans des capsules cylindriques en 

graphite. Nous avons choisi ce matŽriau afin dÕŽviter au maximum les rŽactions et les 

diffusions entre la poudre et la capsule. En conditions rŽductrices, le graphite est inerte. Par 

rapport ˆ dÕautres matŽriaux, le risque de modifier la composition de lÕŽchantillon ou fondre 

la capsule ˆ haute tempŽrature (probl•mes rencontrŽs avec des capsules en Al2O3 et MgO) est 

moindre. La phase mŽtalique est alors saturŽ en carbone.  

En revanche, pour des pressions supŽrieures ˆ 10 GPa, le graphite se transforme en diamant. 

Cette transformation sÕaccompagne dÕun changement de volume qui peut amener ˆ la fuite de 

lÕŽchantillon ˆ lÕŽtat liquide, et rend le polissage nŽcessaire ˆ lÕanalyse beaucoup plus 

complexe. Pour ces raisons, nos synth•ses rŽalisŽes ˆ 14 GPa ont ŽtŽ chargŽes dans des 

capsules en MgO monocristallin. Ce dernier est moins rŽsistant ˆ la fusion que le graphite. 

Cependant, la durŽe passŽe ˆ haute tempŽrature lors de nos expŽriences nÕexcŽdant pas 4 

minutes, ce dernier point ne fut pas un probl•me. Pour mesurer lÕimpact de la nature de la 

capsule sur nos Žchantillons, nous avons Žgalement rŽalisŽ des expŽriences ˆ plus basse 

pression (6 GPa) en capsule de MgO monocristallin. Cet effet sera dŽtaillŽ dans chaque Žtude 

sŽparŽment.  

Pour lÕŽtude du partage mŽtal-silicate des ŽlŽments alcalins, nous avons dŽveloppŽ des 

capsules en graphite pouvant contenir 4 poudres diffŽrentes dans des syst•mes isolŽs. Outre le 

gain de temps apprŽciable (rŽaliser 4 synth•ses en une expŽrience), ce type de capsule permet 

de rŽaliser 4 synth•ses avec 4 fO2 diffŽrentes dans des conditions de pression et tempŽrature 

rigoureusement identiques et donc dÕisoler proprement lÕimpact des diffŽrents param•tres du 

syst•me sur notre Žtude. Les plans de lÕensemble des capsules utilisŽes dans ces Žtudes sont 

prŽsentŽs ci-dessous (Figure 43). 
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Figure 43. SchŽma des diffŽrentes capsules utilisŽes dans cet Žtude. 
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2.2! La presse multi-enclumes 

PrŽsentation 

La presse multi-enclumes est un instrument permettant de porter des Žchantillons de taille 

millimŽtrique ˆ submillimŽtrique, ˆ de hautes pressions (Figure 44). Cette technique 

expŽrimentale fut mise au point par H. Tracy Hall en 1958. Capable initialement dÕatteindre 

une pression de 10 GPa pour une tempŽrature de 3000 K, cette technique permet aujourdÕhui 

dÕatteindre des pressions proches de 100 GPa, gr‰ce ˆ lÕutilisation de cubes en diamants frittŽs 

(Yamazaki et al., 2014). Elle a lÕavantage en comparaison avec les cellules ˆ enclumes de 

diamant (DAC) de comprimer de plus larges volumes de matŽriel tout en les chauffant de 

mani•re relativement homog•ne (plus faibles gradients thermiques, m•me si celui-ci s'attŽnue 

en DAC ˆ haute pression). En utilisation conventionnelle, avec des cubes en carbure de 

tungst•ne, la presse multi-enclume atteint des pressions allant jusquÕˆ 28 GPa (Kubo and 

Akaogi 2000), soit l'Žquivalent de 650 km de profondeur. 

Figure 44 (a) ReprŽsentation des pressions et tempŽratures accessibles expŽrimentalement avec diverses 
techniques expŽrimentales. (b) Evolution de la pression limite accessible avec lÕutilisation des cubes en 
diamants frittŽs en presse multi-enclume (Yamazaki et al., 2014). 

Pour cette Žtude nous avons rŽalisŽ des expŽriences ˆ des pressions comprises entre 2 et 14 

GPa et ˆ des tempŽratures variant de 1920 ˆ 2600 K. Les expŽriences ont ŽtŽ# rŽalisŽes ˆ lÕaide 

des presses multi-enclumes 1000 et 1500 tonnes de type Walker et Kawa• du Laboratoire 

Magmas et Volcans (Clermont-Ferrand, France) (Figure 45). Les pressions sont gŽnŽrŽes dans 

la presse multi-enclumes gr‰ce ˆ un syst•me hydraulique, constituŽ de deux vŽrins opposŽs 

verticalement, lÕun basal et statique, lÕautre positionnŽ en hauteur dont le piston est actionnŽ 

gr‰ce ˆ une arrivŽe d'huile issue dÕun vŽrin multiplicateur, lui m•me alimentŽ en huile par une 

pompe primaire. La pression est transmise ˆ un module situŽ entre les deux vŽrins, de type 

(a) (b)
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Kawa• ou Walker (Kawa• and Endo 1970), caractŽrisŽ# par une gŽomŽtrie cylindrique 

constituŽe de deux Žtages ˆ enclumes : 6 enclumes primaires en acier qui servent ˆ comprimer 

un deuxi•me Žtage ˆ 8 enclumes secondaires plus dures en carbure de tungst•ne (Figure 45). 

Les deux Žtages ˆ enclumes permettent alors de transmettre la force uniaxiale ˆ lÕassemblage 

central selon les trois directions de l'espace et de convertir la pression uniaxiale en une 

pression quasi-hydrostatique (Figure 45). 

Figure 45 (a) Photographie de la presse multi-enclumes 1500t du Laboratoire Magmas et Volcans. (b) 
ReprŽsentation de lÕassemblage octaŽdrique contenant lÕŽchantillon au cÏur des 8 enclumes secondaires 
c) SchŽma illustrant la transmission de la force uniaxiale en force quasi-hydrostatique lors de sa
transmission ̂ lÕassemblage central.

2.2.1.1! Montage 

Le centre de lÕassemblage de huit enclumes secondaires cubiques dŽcrit une gŽomŽtrie 

centrale octaŽdrique, dŽfinie par la taille des troncatures des cubes. En effet la pression 

obtenue Žtant l'Žquivalent du rapport de la force exercŽe sur la surface, on choisira des 

enclumes aux troncatures ˆ la taille appropriŽe aux pressions souhaitŽes, ainsi que les 

assemblages correspondant. Dans le cadre de cette Žtude, les assemblages utilisŽs sont de type 

25/17, 18/11 et 14/8 pour atteindre des pressions comprises entre 1 et 5 GPa, 2 et 10 GPa, 8 et 

(a) 
(b) 

(c)



CHAPITRE 2. APPROCHES EXPERIMENTALES ET ANALYTIQUES 

92 

14 GPa, respectivement. Ces ratios correspondent ˆ la taille de la cellule de compression 

octaŽdrique sur la taille de la troncature des cubes. LÕocta•dre central poss•de toujours une 

taille initialement supŽrieure ˆ celle de lÕespace compris entre les huit cubes, dans le but 

dÕemp•cher le contact entre les cubes lors de la compression. 

Des joints en pyrophyllite placŽs au niveau des troncatures des cubes ajustent la compression 

et permettent aux cubes de se rapprocher sans casser (Figure 45). Ces joints ont la capacitŽ# de 

se dŽformer et fluer entre les cubes lors de la compression. Ils sont renforcŽs dans leur r™le 

par un dos cartonnŽe. Des plaques dÕŽpoxy collŽes le long des faces des cubes maintiennent 

lÕensemble de lÕassemblage. Le chauffage de lÕŽchantillon se fait par effet Joule, via la 

circulation dÕun courant Žlectrique passant par les deux enclumes primaires infŽrieure et 

supŽrieure et transmis ˆ deux enclumes secondaires opposŽes. Des Žlectrodes de cuivre sont 

placŽes sur les plaques dÕŽpoxy pour assurer la transmission du courant Žlectrique entre les 

enclumes primaires et secondaires. 

LÕassemblage octaŽdrique, situŽ entre les cubes, est fabriquŽ de la fa•on suivante (Figure 46) : 

1) La capsule contenant lÕŽchantillon est placŽe au centre dÕun cylindre de MgO, isolant

Žlectrique et excellent conducteur thermique.

2) LÕensemble est imbriquŽ dans un four dont on recouvre les deux extrŽmitŽs par des

Žlectrodes. CÕest dans cette structure que circulera le courant Žlectrique transmit par les

enclumes secondaires. Pour les assemblages 14/8, le four est constituŽ en LaCrO3 et les

Žlectrodes en Mo. Pour les autres types dÕassemblage, du graphite est utilisŽ. Tous ces

matŽriaux sont de bons conducteurs Žlectriques.

3) Le four est emboitŽ ˆ son tour dans un tube de zircone (ZrO2) qui sert dÕisolant thermique,

afin de concentrer la chaleur gŽnŽrŽe par effet Joule au cÏur de lÕassemblage.

4) Un thermocouple de type C permettant le suivi de la tempŽrature est glissŽ dans un trou

creusŽ dans un des cylindres de MgO et une Žlectrode. Les fils du thermocouple sont : 

a - isolŽs des pi•ces de molybd•ne par des cŽramiques en alumine,  

b - isolŽs des cubes par des gaines plastifiŽes, 

c - protŽgŽs d'une Žventuelle rupture ˆ la sortie de l'octa•dre par des ressorts en cuivre 

qui pourront conserver la connexion Žlectrique en cas de rupture lors de la compression. 

5) Le cylindre de zircone est ensuite insŽrŽ# dans un octa•dre de magnŽsie (MgO dopŽ ˆ 5%

de Cr2O3). Dans le cas dÕexpŽrience avec thermocouple, ce dernier passe ˆ travers

lÕocta•dre, enroulŽ dans 2 ressorts de cuivre. Ces ressorts absorbent la dŽformation lors de la

montŽe en pression et permettent ainsi au thermocouple de rester intact.
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Figure 46 SchŽma en coupe dÕun assemblage multi-enclume une fois montŽ. Exemple dÕun assemblage 
14/8 rŽalisŽ pour les expŽriences ˆ 14 GPa. 

2.2.1.2! DŽroulement dÕune expŽrience 

LÕassemblage une fois formŽ est insŽrŽ dans la presse, entre les enclumes primaires. Chaque 

taille dÕassemblage a prŽalablement fait l'objet d'une calibration permettant dÕassocier une 

pression en bar dÕhuile sur la presse ˆ une pression en GPa ˆ lÕintŽrieur de la capsule. Ces 

calibrations sont rŽalisŽes ˆ tempŽrature ambiante, ˆ lÕaide de transitions de conductivitŽ 

Žlectrique de matŽriaux tels que ZnS et GaP ; puis ˆ haute tempŽrature, ˆ lÕaide de transitions 

de phases, dont les pressions sont bien connues (Figure 47).  

"+0,'1#!234 !
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La tempŽrature est augmentŽe par chauffage Žlectrique rŽsistif ˆ travers tout lÕassemblage, 

selon le principe de Joule et la loi dÕOhm. Apr•s quelques expŽriences o• la tempŽrature est 

contr™lŽe par thermocouple, nous pouvons utiliser des calibrations pour chaque pression de 

type TempŽrature = f(Puissance), qui permettent de contr™ler la tempŽrature dans le cas o• le 

thermocouple se casse lors de la compression. Dans le cadre de nos expŽriences, La 

tempŽrature est maintenue ˆ un seuil pendant 2 ˆ 4 minutes, durŽe pendant laquelle les 

ŽlŽments diffusent dans lÕŽchantillon, alors ˆ lÕŽtat liquide. Puis on trempe lÕexpŽrience 

simplement en coupant le courant. La tempŽrature baisse alors brutalement en quelques 

secondes, la diminution de tempŽrature se faisant ˆ une vitesse de lÕordre de 800 K.s! 1 jusquÕˆ 

la tempŽrature de 100¡C, seuil ˆ partir duquel la diminution jusquÕˆ tempŽrature ambiante se 

fait plus lentement (une heure environ). SÕensuit la phase de dŽcompression dÕune durŽe 

minimum de 12 heures, temps nŽcessaire aux cubes en carbure de tungst•ne pour se rŽajuster 

ˆ des pressions plus faibles et limiter ainsi les risques de casse. Une fois la dŽcompression 

terminŽe, lÕocta•dre est rŽcupŽrŽ et dŽmontŽ afin dÕaccŽder ˆ la capsule contenant 

lÕŽchantillon. Les enclumes secondaires sont nettoyŽes pour •tre rŽutilisŽes dans de futures 

expŽriences. 

3! ExpŽriences en presse pistons-cylindres 

La synth•se des Žchantillons utilisŽs pour lÕŽtude XANES de la valence dÕuranium et du 

thorium a ŽtŽ rŽalisŽe en piston-cylindre. Ces expŽriences sont en effet plus facile et plus 
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Figure 47. Calibration entre pression d'huile (bars) et pression rŽsultante dans les diffŽrents assemblages 
utilisŽs pour la presse 1500 t du laboratoire Magmas et Volcans (communication personnelle de G. 
Manthilake). 
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rapide ˆ rŽaliser que les prŽcŽdentes, et les synth•ses ne nŽcessitent pas de montŽ ˆ des 

tempŽrature aussi ŽlevŽ que celle prŽcŽdemment ŽvoquŽ. De plus notre objectif ici est avant 

tout d'obtenir un verre parfaitement amorphe pour analyse, d'o• l'utilisation d'une composition 

de dŽpart de type MORB. Nous prŽsenterons d'abord le choix des matŽriaux pour 

lÕencapsulement de lÕŽchantillon, puis les dŽtails dÕun assemblage piston-cylindre et la 

rŽalisation des expŽriences. 

3.1! Choix des matŽriaux 

LÕobjectif de ces expŽriences Žtant de synthŽtiser des verres silicatŽs rŽduits (i.e. de fo2 

infŽrieure au tampon Fer-Wustite) et enrichis en U et Th afin de mesurer la valence de ces 

ŽlŽments dans les conditions de lÕocŽan magmatique, nous avons choisi de travailler avec des 

capsules en graphite, servant de tampon redox. De plus, afin dÕassurer lÕisolement chimique 

de nos expŽriences, un conteneur externe en platine a ŽtŽ ajoutŽ ̂ lÕassemblage (Figure 48). 

Le platine est en effet le seul mŽtal ˆ possŽder un point de fusion (1 768 ¡C, ˆ 1 atm) 

supŽrieure aux tempŽratures de notre Žtude (1500¡C, ˆ 1 GPa).  Les avantages de cet 

assemblage double capsules sont multiples : le conteneur interne de graphite offre un milieu 

rŽducteur, sŽpare la charge expŽrimentale de la capsule de platine et permet dÕŽviter les pertes 

en fer ; la capsule externe en Pt limite la circulation des fluides. 

Figure 48. Double capsules platine-graphite utilisŽes dans les expŽriences en piston-cylindre 3/4" (i.e. un 
piston de diam•tre trois quarts de pouce, soit 19,05 mm) 

5 mm 
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3.2! La presse piston-cylindre 

PrŽsentation 

A lÕinstar de la presse multi-enclumes, les appareils de type piston-cylindre sont des appareils 

dits Ç ˆ pression solide È. La charge expŽrimentale est placŽe au centre dÕun assemblage 

cylindrique (Figure 49) composŽ de chlorure de sodium, de verre, de graphite et de 

cŽramiques. LÕassemblage est placŽ dans une chambre cylindrique en carbure de tungst•ne. 

Pour gŽnŽrer la pression, on comprime lÕassemblage entre le support de base et le piston, tous 

deux en carbure de tungst•ne. LÕutilisation de matŽriaux qui deviennent ductiles ou visqueux 

ˆ haute tempŽrature permet de transformer la pression axiale exercŽe par le piston en une 

pression quasi-hydrostatique.  

Figure 49 SchŽma dÕun pistons-cylindres 3/4". Une fois lÕassemblage positionnŽ dans la chambre, une 
pompe manuelle permet lÕinjection dÕhuile dans le vŽrin basal et ainsi comprimer lÕassemblage entre le 
support de base et le piston. 

3.2.1.1! Montage 

Nous avons ici utilisŽ un piston-cylindre sans contre-pression de diam•tre interne 3/4". Les 

assemblages associŽs sÕarticulent de la fa•on suivante (Figure 50) : 

1) La partie externe de lÕassemblage est une cellule de sel (NaCl) enveloppŽe dÕune fine

feuille de tŽflon (0,05 mm) afin de minimiser les frictions entre lÕassemblage et les

parois du cylindre en carbure de tungst•ne lors du recouvrement de lÕassemblage en

fin dÕexpŽrience. A lÕintŽrieur de la cellule de sel se trouve un cylindre de pyrex dans

lequel sÕins•re un four de graphite. Le sel et le pyrex ont un r™le primordial car ils sont

visqueux ˆ haute tempŽrature et transforment ainsi la pression uniaxiale exercŽe par le

piston en une pression isotrope.
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2) Le four en graphite est un cylindre entourant lÕŽchantillon dans lequel circule un

courant Žlectrique assurant le chauffage par effet Joule.

3) A lÕintŽrieur du four de graphite, un 2•me cylindre de pyrex assure lÕisolation

Žlectrique de lÕŽchantillon, et une sŽrie de pi•ces en cŽramique usinable sert ˆ

maintenir en place la capsule.

4) Dans ces pi•ces cŽramiques sÕins•rent la canne de thermocouple (canne de mullite).

Entre la pointe du thermocouple et la capsule se trouve une rondelle dÕalumine de 0,5

mm dÕŽpaisseur qui permet dÕŽviter un contact direct du thermocouple avec la capsule

mŽtallique. Dans tous les assemblages, la gaine de MgO doit avoir une longueur fixe

(15,3 mm pour les assemblages 3/4") de telle sorte que la capsule soit toujours situŽe

au centre de lÕassemblage, dans la zone o• le gradient de tempŽrature est minimal

(voir ci-dessous).

Figure 50. SchŽma en coupe dÕun assemblage piston cylindre 3/4" une fois montŽ. 

3.2.1.2! DŽroulement dÕune expŽrience 

Une fois lÕassemblage terminŽ, celui-ci est insŽrŽ dans le cylindre en carbure de tungst•ne. 

LÕassemblage est alors comprimŽ entre le support de base et le piston en carbure de tungst•ne. 

La pression nominale dans la chambre expŽrimentale, PŽchantillon, est Žgale au produit de la 

pression dÕhuile dans le vŽrin, Phuile, par les rapports de surface du vŽrin et du piston, 

SvŽrin/Spiston : 

"#!$$ !
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Pour des pistons de 3/4" avec des vŽrins de 4 ˆ 5 pouces de diam•tre, on a des rapports 

dÕintensification SvŽrin/Spiston de 25 ˆ 100. Avec des pressions dÕhuile de 200 ˆ 500 bars, on

peut donc gŽnŽrer des pressions nominales de 0,5 ˆ 5 GPa. 

Le passage dÕun courant dans le four de graphite permet de monter en tempŽrature par effet 

Joule jusquÕˆ 1500¡C au cÏur de lÕassemblage. Apr•s 20 min ˆ tempŽrature, lÕŽchantillon est 

trempŽ lors de la coupure de courant, celle-ci entrainant une chute de tempŽrature dÕenviron 

60 K/s. Une fois la tempŽrature ambiante atteinte, la pression est lentement ramenŽe ˆ la 

pression atmosphŽrique. Les assemblages expŽrimentaux sont extraits puis dŽmontŽs afin de 

rŽcupŽrer la double capsule contenant lÕŽchantillon. 

4!  PrŽparations des Žchantillons pour analyses 

Une fois la capsule rŽcupŽrŽe, il est nŽcessaire dÕobtenir une surface polie de lÕŽchantillon 

quÕelle contient, pour analyse. LÕidŽal est dÕobtenir une surface contenant un maximum de 

mŽtal, avec des plages de grandes tailles qui permettront de maximiser les tailles de spot pour 

les analyses La-ICPMS, ainsi que des surfaces vitrifiŽes. 

Les doubles capsules de piston-cylindre sont de taille suffisante pour •tre sciŽes dans la 

longueur et rŽcupŽrer ensuite deux surfaces "en livre ouvert" pour le polissage. Ces capsules 

sont ensuite montŽes sur plot dÕŽpoxy pour polissage. Les capsules de multi enclumes sont 

directement montŽes en Žpoxy et cÕest le prŽ-polissage qui am•nera lÕŽchantillon ˆ 

lÕaffleurement. 

La capsule est ouverte par polissage sous Žthanol sur des tapis en carbure de silicium (SiC) de 

granulomŽtrie dŽcroissante (jusquÕˆ 9 µm), et ce jusquÕˆ dŽgager la surface dÕintŽr•t. 

LÕŽchantillon est alors poli en utilisant des tapis et des diamants de taille 6, 3 et 1 µm en 

solution (de marque MŽcaprex). Cette derni•re Žtape permet dÕobtenir un poli dit "miroir", 

facilitant lÕanalyse ˆ la microsonde Žlectronique et au LA-ICPMS. Dans le cas des 

Žchantillons enrichis en ŽlŽments alcalins, tr•s sensibles ˆ lÕeau, lÕensemble du polissage est 

effectuŽ ˆ sec, rendant le procŽdŽ plus pŽrilleux (risque dÕarrachage) et le rŽsultat final de 

moindre qualitŽ. 



CHAPITRE 2. APPROCHES EXPERIMENTALES ET ANALYTIQUES 

99 

5! Analyse des Žchantillons expŽrimentaux 

Ici nous prŽsenterons lÕensemble des techniques et appareils utilisŽs dans nos Žtudes pour 

obtenir une analyse quantitative de nos Žchantillons

5.1! Analyses des ŽlŽments majeurs ˆ la microsonde Žlectronique 

La mesure de la concentration en ŽlŽments majeurs des diffŽrentes phases de nos Žchantillons 

a ŽtŽ rŽalisŽe ˆ la microsonde Žlectronique. Il sÕagit dÕune technique d'analyse non destructive, 

fondŽe sur le bombardement de l'Žchantillon par un faisceau d'Žlectrons. De lÕinteraction de 

ces Žlectrons incidents avec la surface de lÕŽchantillon rŽsulte un Žlectron Žmis et un photon 

X. A la surface de lÕŽchantillon, les Žlectrons Žmis c•dent une partie de leur Žnergie ˆ un

atome dont un Žlectron va pouvoir •tre ŽjectŽ. Cet Žlectron rŽtrodiffusŽ va •tre dŽtectŽ par la

machine pour obtenir, ˆ lÕinstar du microscope Žlectronique ˆ balayage (MEB), une image

relevant les hŽtŽrogŽnŽitŽs chimiques de l'Žchantillon. LÕatome de la surface devient excitŽ

car il n'est plus dans son Žtat d'Žnergie minimal. Si l'Žlectron ŽjectŽ est proche du noyau, un

Žlectron d'une couche supŽrieure va alors combler la case quantique laissŽe vacante en

Žmettant un photon X d'une longueur d'onde caractŽristique de l'atome excitŽ.

La microsonde Žlectronique utilisŽe est une CAMECA SX 100, constituŽe d'un canon ˆ

Žlectrons, d'une colonne Žlectronique ŽquipŽe de lentilles ŽlectromagnŽtiques, d'un dispositif

de balayage du faisceau Žlectronique, de dŽtecteurs d'Žlectrons rŽtrodiffusŽs et de dŽtecteurs

de photons X (Figure 51). La dŽtection de l'intensitŽ des photons X se fait par l'intermŽdiaire

de quatre spectrom•tres ˆ dispersion de longueur d'ondes (WDS), constituŽs de cristaux

monochromateurs et de dŽtecteurs de photons X, capables de quantifier les photons X

diffractŽs ˆ travers les cristaux (Figure 51), en utilisant la relation de Bragg :

2d sin ' = n(

Cette relation relie l'angle d'incidence ', la distance inter-rŽticulaire du cristal d et la longueur

d'onde des photons X. L'angle d'incidence pourra alors varier gr‰ce ˆ la rotation du cristal et

du dŽtecteur. Chaque spectrom•tre ne pourra mesurer qu'une gamme restreinte de longueurs

d'ondes, dŽpendante du cristal utilisŽ. Il est donc nŽcessaire d'utiliser plusieurs spectrom•tres,

ŽquipŽs de cristaux monochromateurs aux distances inter-rŽticulaires adaptŽes aux longueurs

d'ondes caractŽristiques d'un nombre limitŽ d'ŽlŽments. L'analyse quantitative ˆ la microsonde

Žlectronique nŽcessite, au prŽalable, un Žtalonnage sur des standards de composition chimique

connue juste avant l'analyse de l'Žchantillon dans les m•mes conditions. La rŽsolution spatiale
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des analyses dŽpendra comme au MEB, des caractŽristiques du faisceau d'Žlectrons incidents 

(diam•tre du faisceau et tension d'accŽlŽration), de la composition et de la densitŽ# de 

l'Žchantillon, et du temps de comptage des dŽtecteurs. Les conditions analytiques de chaque 

Žtude sont dŽcrites plus en dŽtail dans les chapitres correspondants.

Figure 51 (a) SchŽma simplifiŽ dÕune microsonde Žlectronique. (b) Principe de la diffraction par un cristal 
monochromateur des photons X Žmis par un Žchantillon (Cercle de Rowland). Disponible sur 
http://www.gm.univ- montp2.fr/spip.php?article111. 

5.2! Analyse des ŽlŽments trace ˆ lÕICP-MS ˆ ablation laser 

Cette technique permet de mesurer les concentrations en ŽlŽments traces (REE, U, Th et les 

ŽlŽments alcalins) dans les diffŽrentes phases (mŽtallique, silicatŽ et sulfure) de nos 

Žchantillons. En parall•le, 2 ou 3 ŽlŽments assez concentrŽs tels que Si, Mg, Fe et Ca sont 

mesurŽs afin de pouvoir comparer les donnŽes obtenues aux rŽsultats obtenus de la 

microsonde Žlectronique (standard interne).  

La spectromŽtrie par torche ˆ plasma est une mŽthode dÕanalyse chimique consistant ˆ ioniser 

l'Žchantillon en l'injectant dans un plasma d'argon ˆ environ 8000¡C. L'Žchantillon est 

introduit dans le plasma sous forme condensŽe o• il va •tre vaporisŽ puis ionisŽ. 

Dans une chambre dÕablation sous flux dÕhŽlium, un faisceau laser (longueur dÕonde 193 nm) 

est focalisŽ sur la zone dÕintŽr•t ˆ la surface de lÕŽchantillon. Au point d'impact (de quelques 

)m ˆ quelques dizaines de )m de diam•tre), le faisceau dŽsagr•ge la mati•re et la sublime en 

un plasma qui se recondense en aŽrosol. Ce dernier est alors entrainŽ du point d'ablation au 

plasma d'analyse par un flux canalisŽ de gaz plasmag•ne. La prŽcision de lÕablation est 

fonction de lÕŽnergie dÕimpulsion, de la frŽquence du tir laser, mais Žgalement des propriŽtŽs 

du matŽriau analysŽ. 

 
(a) 

(b)
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Les ions sont ensuite sŽparŽs les uns des autres sous lÕaction dÕun champ ŽlectromagnŽtique 

selon leurs rapports masse/charge par un analyseur. Alors que plusieurs ŽlŽments chimiques 

peuvent avoir la m•me masse (ŽlŽments isobares), chaque ŽlŽment poss•de une composition 

isotopique unique, ce qui permet de s'affranchir des interfŽrences isobariques et de certifier 

que le signal mesurŽ correspond ˆ l'ŽlŽment recherchŽ.  

LÕICP-MS utilisŽ dans cette Žtude est un Spectrom•tre ICP-MS Thermo Element XR. Le 

syst•me dÕablation est un laser Excimer Resonetics M-50E pilotŽ par ordinateur et ŽquipŽ 

d'un laser ATL ˆ durŽe d'impulsion ultra-courte. 

Les donnŽes brutes sont ensuite traitŽes avec le logiciel Glitter (Achterberg et al., 2001). Pour 

chaque sŽrie dÕanalyses, les tirs dans les Žchantillons sont encadrŽs par des tirs dans des 

Žchantillons standards de composition connue. Le logiciel Glitter, intŽgrant les donnŽes des 

standards, permet de passer du nombre de coups comptŽs par le dŽtecteur du spectrom•tre, ˆ 

une concentration.  

La premi•re Žtape consiste ˆ renseigner Glitter sur les compositions des Žchantillons standards 

afin quÕil calcule la correspondance nombre de coups/concentration pour chaque ŽlŽment. 

Pour chaque analyse, un ŽlŽment chimique qui servira de standard interne est sŽlectionnŽ pour 

dŽterminer la quantitŽ de mati•re ablatŽe et transfŽrŽe ˆ lÕICP-MS. Ce standard interne a une 

concentration qui a ŽtŽ dŽterminŽe au prŽalable par microsonde Žlectronique et permet ainsi 

de normaliser les concentrations. Le standard externe permet d'Žtalonner la relation entre les 

rapports de nombres de coups et les rapports de concentration, entre l'Žtalon interne et les 

autres ŽlŽments prŽsents dans le standard et ainsi de suivre au cours du temps lÕŽventuelle 

dŽrive de la sensibilitŽ de la machine.  

La principale difficultŽ de cette phase dÕanalyse rŽside dans la quantification dans le mŽtal 

dÕŽlŽments caractŽrisŽs comme lithophile. Pour cela, de larges spots dÕanalyse, de 80 et 130 

)m, sont nŽcessaires afin de collecter un maximum dÕatomes de lÕŽlŽment ŽtudiŽ. Cela 

implique la prŽsence, dans les Žchantillons, dÕune large surface mŽtallique permettant une 

analyse du mŽtal sans contamination de la mesure par la phase silicatŽe. Dans ces conditions, 

et avec une frŽquence dÕablation allant jusquÕˆ 4Hz, il est possible dÕobtenir des limites de 

dŽtections de lÕordre de 1 ˆ 0.1 ppm. Si lÕon consid•re un coefficient de partage (DM) des 

ŽlŽments ŽtudiŽs pouvant aller jusquÕˆ 10-5-10-6, il est alors nŽcessaire de doper nos poudres 

de dŽpart en consŽquence (de lÕordre de 0.1 ˆ 1 wt% par ŽlŽment). Ce constat rŽsulte de 

plusieurs tentatives dÕanalyse dÕŽchantillons dont les dopages se sont rŽvŽlŽs insuffisants. 
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5.3! DŽtermination de valences in situ par spectroscopie XANES 

Afin de contraindre la valence de lÕuranium et du thorium dans les conditions redox nos 

expŽriences, des analyses XANES dans les verres silicatŽs de nos Žchantillons piston-cylindre 

ont ŽtŽ rŽalisŽes au synchrotron de lÕESRF (European Synchrotron Research Facility) ˆ 

Grenoble. 

Le XANES (X-ray Absorption Near Edge Structure) est une mŽthode d'analyse 

spectroscopique mesurant lÕabsorption par la mati•re condensŽe dÕun rayonnement X 

(rayonnement synchrotron) ˆ la longueur dÕonde capable dÕexciter des Žlectrons de cÏur. 

LÕabsorption de photons X permet dÕatteindre des Žnergies proches du seuil dÕabsorption 

(Žnergie dÕionisation) de lÕŽlŽment considŽrŽ et dÕen extraire les Žlectrons de cÏur. Ces 

derniers vont, soit se placer ˆ des niveaux supŽrieurs, soit •tre ŽjectŽs de lÕatome (Figure 52). 

Plus les Žlectrons sont sur les couches proches des noyaux atomiques, plus leur extraction 

nŽcessite des Žnergies importantes et moins il y a dÕŽlectrons ˆ extraire. On obtient donc une 

courbe dŽcroissante qui dŽcrit lÕabsorption en fonction des Žnergies des photons incidents, 

avec des pics au niveau des Žnergies des diffŽrents seuils dÕabsorption (Figure 52). 

Figure 52. (a) Extraction dÕun Žlectron de cÏur due ˆ lÕabsorption dÕun photon X. (b) ReprŽsentation dÕun 
spectre dÕabsorption de rayons X, en fonction de leurs Žnergies, montrant les diffŽrents seuils dÕabsorption 
des transitions K, L et M. Disponible sur http://chemwiki.ucdavis.edu/Physical_Chemistry/Spectroscopy/X-
ray_Spectroscopy. 

Le rayonnement synchrotron est continu. Il prend naissance dans un accŽlŽrateur dÕŽlectrons 

situŽ au centre du synchrotron. Ces Žlectrons sont ensuite injectŽs dans lÕanneau de stockage 

o• ils sont maintenus en rotation. LÕanneau de stockage dÕapparence circulaire, est en rŽalitŽ 

constituŽ de segments rectilignes, reliŽs par de gros Ç aimants de courbure È, qui permettent 

de dŽvier la trajectoire des Žlectrons. Chaque freinage et accŽlŽration des Žlectrons au niveau 

des aimants engendre une perte dÕŽnergie qui se traduit par lÕŽmission dÕun rayonnement, 
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redirigŽ vers les diffŽrents laboratoires (beamlines) tangents ˆ lÕanneau de stockage (Figure 

53).

Figure 53 SchŽma de principe du synchrotron ESRF.

Afin de caractŽriser la structure dÕun matŽriau, le spectre des rayons X est balayŽ ˆ proximitŽ 

des seuils dÕabsorption de lÕŽlŽment considŽrŽ. Un faisceau focalisŽ et monochromatique est 

envoyŽ sur lÕŽchantillon placŽ sur une platine. LorsquÕun atome absorbe un photon X dÕune 

Žnergie supŽrieure ˆ celle dÕune valeur seuil, un Žlectron de cÏur est ŽjectŽ et lÕatome devient 

excitŽ. LÕatome va ensuite retourner ˆ son Žtat stable via une transition Žlectronique : un 

Žlectron de niveau ŽnergŽtique supŽrieur va combler la place laissŽe vacante en libŽrant un 

photon de fluorescence X  

Le spectre XANES consiste en lÕacquisition continu des photons X dont lÕŽnergie augmente 

progressivement sur une gamme dÕŽnergie proche de la valeur seuil de lÕŽchantillon ŽtudiŽ. 

Ce spectre poss•de trois domaines caractŽristiques (Figure 54). 

¥ La rŽgion prŽ-seuil constitue la zone o• les Žnergies sont plus faibles que celle du seuil

dÕabsorption et ne permettent pas encore dÕioniser lÕŽlŽment ŽtudiŽ.

¥ La rŽgion du XANES englobe la zone du prŽ-pic (pic de faible absorption), la zone du

seuil dÕabsorption, qui est Žquivalente ˆ lÕŽnergie dÕionisation (extraction de lÕŽlectron

de lÕatome) et quelques centaines dÕeV au-delˆ.

¥ LÕEXAFS (Extended X-ray Absorption Fine Structure) correspond aux Žnergies

ŽlevŽes, o• le photoŽlectron a quittŽ# lÕatome pour interagir et rebondir successivement

sur les atomes voisins crŽant des interfŽrences constructives et destructives, pouvant

•tre quantifiŽes ˆ travers les oscillations observŽes dans le spectre.
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Chaque sŽquence du spectre XANES est caractŽrisŽe par son intensitŽ (gŽnŽralement donnŽe 

en unitŽs arbitraires) et son Žnergie (eV), et contient deux types dÕinformations concernant 

lÕatome ŽtudiŽ : sa structure Žlectronique, et la gŽomŽtrie de sa distribution dans la structure 

ŽtudiŽe. Par consŽquent, le XANES donne des informations directes sur le nombre de 

coordinations de lÕatome ainsi que son degrŽ dÕoxydation (ou valence dans le cas des cations).  

Figure 54 ReprŽsentation des diffŽrents domaines dÕun spectre dÕabsorption X. 



CHAPITRE 3. APPROCHES 
THERMODYNAMIQUES ET MODELISATION 

DU COMPORTEMENT CHIMIQUE DÕUN 
ELEMENT 

Ce chapitre vise ˆ synthŽtiser lÕensemble des prŽrequis en mati•re de thermodynamique 

permettant dÕapprŽhender la paramŽtrisation du comportement dÕun ŽlŽment en fonction des 

conditions (P,T, redox) dÕun milieu, les hypoth•ses impliquŽes, ainsi que les limites dÕune 

telle dŽmarche. 

1! Notion dÕŽlŽment trace 

Dans les syst•mes naturels, de nombreux ŽlŽments chimiques sont prŽsents ˆ lÕŽtat de trace 

(<0.1 wt%). Leurs faibles concentrations (et activitŽs chimiques) ne leur permettent pas de 

former des phases dont ils sont le composant majoritaire et doivent par consŽquent •tre 

intŽgrŽs en tant que composant minoritaire dans des solutions solides, des verres, ou dÕautres 

phases dÕun magma. Il faut cependant rappeler quÕun ŽlŽment trace peut se retrouver 

constituant majeur de certaines phases minŽrales (Zr dans ZrSiO4 ou encore Cr dans 

FeCr2O4). 

Les propriŽtŽs (taille, charge...) de ces atomes sont souvent significativement diffŽrentes de 

celles des constituants majeurs de la phase h™te. Par consŽquent, le mŽlange de ces ŽlŽments 

traces dans la phase h™te est le plus souvent Ônon idŽalÕ, ces derniers pouvant prŽsenter une 

"prŽfŽrence" pour une phase plut™t quÕune autre (solide, liquide, fluide). Ainsi Ni se 

retrouvera concentrŽ dans les phases minŽrales en croissance (e.g. olivine) alors que des 

ŽlŽments tels que K, Rb, ou encore les ŽlŽments terre rares prŽf•reront rester dans le liquide 

lors du refroidissement dÕun magma. Ces ŽlŽments sont dits incompatibles.  

La distribution des ŽlŽments traces entre deux phases (lors de processus de cristallisation ou 

de diffŽrentiation mŽtal-silicate) peux entrainer des variations de leurs concentrations de 

plusieurs ordres de grandeurs. Quantifier le comportement des ŽlŽments traces (coefficient de 

partage) peut donc nous permettre de mieux contraindre les phŽnom•nes et les conditions 

dÕŽquilibre ˆ lÕorigine de leurs rŽpartitions actuelles entre les diffŽrents rŽservoirs terrestres. 
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1.1! Solutions diluŽes et loi de Henry 

LÕactivitŽ chimique (ai) correspond ˆ la concentration active dÕun composŽ i au sein dÕune 

solution solide ou liquide. La concentration rŽelle Xi (en mole %) est corrigŽe par un 

coefficient dÕactivitŽ# *i (adimensionnel) traduisant les interactions de lÕesp•ce considŽrŽe avec 

ses voisins dans la solution, et qui rend ainsi compte du caract•re non idŽal du mŽlange. 

J- $ K-=- (3. 1) 

M•me si certains ŽlŽments traces interagissent fortement avec leur environnement, leur 

prŽsence en faible concentration permet de simplifier la relation liant concentration et activitŽ 

chimique. 

Une solution est dite idŽale si lÕenthalpie de mŽlange du syst•me est nulle (L-=1). Dans ces 

conditions, lÕactivitŽ chimique a dÕun composant i de concentration X est donnŽe par la loi de 

Raoult : 

J- $ =-  (3. 2) 

Si les composants interagissent les uns avec les autres (L-+1), leurs activitŽs chimiques 

sÕŽcarteront plus ou moins de la valeur idŽale, cet Žcart Žtant fonction des concentrations en 

jeu dans la solution (Figure 55). 

Cependant, dans les cas de grandes dilutions =- M 5 , les ŽlŽments traces traces dÕune 

solution deviennent tellement dispersŽs que leur environnement proche devient uniforme. 

M•me si ces composants interagissent avec cet environnement, de faibles variations de 

concentration nÕaltŽreront pas "lÕenvironnement moyen" de ces derniers. LÕactivitŽ chimique 

est alors proportionnelle ˆ la concentration de lÕŽlŽment trace, dÕapr•s la loi de Henry : 

J-
N $ O-

N=-
N (3. 3) 
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Dans laquelle, pour un composant i dans la phase j,PJ-
Nest lÕactivitŽ chimique, O-

N est la

constante de Henry et =-
N sa concentration (en mole %).

Figure 55. Relation entre activitŽ chimique et concentration dans un mŽlange idŽal, non idŽal et pour un 
composŽ obŽissant ˆ la loi de Henry. 

Afin de mieux apprŽhender la notion de constante de Henry, on peut sÕintŽresser ˆ lÕŽquilibre 

chimique dÕune solution diluŽe dÕun ŽlŽment i avec sa phase vapeur, considŽrŽe comme un 

gaz parfait, dissout dans le liquide.  A lÕŽquilibre, on a ŽgalitŽ des potentiels chimiques 

Q- entre les diffŽrentes phases : 

Q-
.-R $ Q-

G*I (3. 4) 

Donc : 

Q-
%A STPUVPJ-

.-R $ Q-
%A STPUVPJ-

G*I (3. 5) 

Avec Q-
% le potentiel chimique du composant i ˆ lÕŽtat standard. 

0

1

0 1

a i

Xi

Loi de Raoult
mŽlange idŽal

Loi de Henry

QW
X 

QW
Y $ QW

X A PSTPUVPO-
N

STPUVPO-
N

MŽlange 
non idŽal 
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En sÕappuyant sur la Figure 55, on peut constater que la droite modŽlisant la loi de Henry 

croise lÕabscisse Xi=1 (i est alors un composŽ pur et non plus un ŽlŽment trace) pour ai + 1. 

Ceci implique que le composŽ i nÕest pas dans son Žtat standard (gaz parfait). La dŽviation par 

rapport ˆ lÕŽtat standard peut alors •tre intŽgrŽe dans un nouvel Žtat standard Q-
Y.  En utilisant 

ce nouvel Žtat standard qui int•gre toutes les interactions de lÕŽlŽment i avec son 

environnement, lÕŽlŽment trace suit la loi de Raoult. 

On a donc : 

Q-
Z $ Q-

%A STPUVP=-
ZPO-

Z

$ Q-
Y A STPUVP=-

ZPP

(3. 6) 

On peut donc Žcrire : 

Q-
%A STPUVPE- $ Q-

Y A STPUVP=-
Z (3. 7) 

Avec Pi la pression en gaz parfait i. 

Par consŽquent : 

[ \

] \
^ $ @_P̀

a\
Yb a\

c

de
(3. 8) 

Or, dÕapr•s la loi de Henry appliquŽe ˆ un gaz en solution, on a : 

E- $ O-=- (3. 9) 

Par consŽquent : 
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O- $ @_`
a\

Yb a\
c

de
(3. 10) 

La constante de la loi de Henry peut donc •tre interprŽtŽe comme fonction de la diffŽrence de 

potentiel chimique existant entre lÕŽtat standard dÕun gaz parfait Q-
%  et son Žtat standard 

extrapolŽ depuis la loi de Henry Q-
Y . Puisque Q-

Y dŽpend des forces dÕinteractions dÕun 

ŽlŽment trace avec son environnement atomique, la constante O- est alors fonction de la 

composition de la phase ŽtudiŽe. Nous verrons dans le paragraphe 3 de ce chapitre que ce 

dernier peut •tre intŽgrer ˆ certaines Žtudes, en fonction de sa significativitŽ. 

La concentration maximale dÕun ŽlŽment dans une phase, au-delˆ de laquelle la loi de Henry 

nÕest plus applicable, varie en fonction de lÕŽlŽment ŽtudiŽ et du syst•me en jeu. Drake and 

Weill, (1974) dŽmontr•rent que les activitŽs chimiques de Sr2+ et Ba2+, dans un syst•me 

liquide - plagioclase, sont indŽpendantes des concentrations en jeu jusqu'ˆ environ 3 wt%. 

Une valeur similaire est obtenue pour les terres rares trivalentes dans un syst•me liquide - 

diopside par Grutzeck et al. (1974), alors que Leeman (1975) dŽmontra que la distribution de 

NiO et CoO entre liquide et olivine obŽit ̂ la loi de Henry jusqu'ˆ pr•s de 20 wt% dans le 

liquide. 

1.2! Le coefficient de partage de Nernst 

La relation liant concentration et activitŽ chimique via la loi de Henry (3.3) nous permet de 

dŽcrire le partage dÕun ŽlŽment chimique entre diffŽrentes phases. Prenons un ŽlŽment trace i 

ˆ lÕŽquilibre entre deux phases pures de ce composŽ, A et B. On a donc : 

Q-
Z $ Q-

f  (3. 11) 

Q-gZ
% A STPUVPJ-

Z $ Q-gf
% A STPUVPJ-

f  (3. 12) 

Or par dŽfinition : 

Q-gZ
% 4 Q-gf

% $ hi %$ 4PSTPUVj % (3. 13) 
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Avec k% la constante d'Žquilibre thermodynamique de la rŽaction 

On a donc, en appliquant la loi de Henry : 

STPUVj %$ STPUV
PPl \

^ ] \
^

Pl \
mP] \

m (3. 14) 

Par consŽquent : 

j %PPl \
m

Pl \
^ P

$
P] \

^

P] \
m $ 8  (3. 15) 

8  est ici le coefficient de partage de Nernst, dŽfini par ce dernier en 1891 afin de quantifier le 

partage dÕŽlŽments traces entre cristal et solution aqueuse. Le principal intŽr•t de lÕutilisation 

du coefficient de partage de Nernst est que celui-ci est gŽnŽralement obtenu 

expŽrimentalement, par lÕanalyse des concentrations de lÕŽlŽment en question dans chacune 

des phases en jeu. 

2! ModŽlisation thermodynamique dÕun syst•me 

Tout syst•me thermodynamique peut •tre caractŽrisŽ par son enthalpie libre (ou Žnergie libre 

de Gibbs) notŽe G. Cette derni•re permet de prŽdire lÕŽvolution spontanŽe dÕun syst•me et est 

fonction de lÕenthalpie H et de lÕentropie S de ce dit syst•me : 

i $ n 4 ToB (3. 16) 

Avec G et H en J.mole-1, T la tempŽrature en K et S exprimŽ en J. mole-1.K-1

Dans le cas dÕun syst•me o• a lieu une rŽaction dÕŽchange entre deux phases, lÕenthalpie libre 

de rŽaction hi % est fonction de lÕenthalpie de rŽaction hpn % et de lÕentropie de rŽaction 

hpB%, ˆ lÕŽtat standard (298 K, 1 bar) :  
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hi %$ hpn %4 TohpB% (3. 17) 

Cette expression peut alors •tre gŽnŽralisŽe, pour tout T (en K) et P (en bar) 

hi %
[ ge $ hpn %A hpq[ PrT

e

Ds"
4 To hpB%A

hHt u

e
PrT

e

Ds"
A hv PrE

[

!
(3. 18) 

Avec hpq[  la capacitŽ thermique de rŽaction (en J.K-1). 

La capacitŽ thermique correspond ˆ la variation dÕenthalpie de rŽaction associŽe ˆ une 

variation de tempŽrature, caractŽristique de chaque substance. Cependant il est gŽnŽralement 

valide dans notre domaine dÕŽtude de considŽrer hq[ =0. On se place alors dans le cas du 

mod•le dÕEllingham qui consid•re que hpn  est sensiblement indŽpendante de la tempŽrature, 

en lÕabsence de changement dÕŽtat. 

 LÕeffet de la pression sur hi % est quant ˆ lui reprŽsentŽ par le dernier terme de lÕŽquation 

(3.18) Une simplification supplŽmentaire peut •tre apportŽe en considŽrant les variations de 

volumes molaire (hv) indŽpendantes de la pression et de la tempŽrature pour les objets 

gŽologiques. On a alors : 

hv PrE
[

!
$ E 4 5 Phv (3. 19) 

Cette simplification doit •tre appliquŽe avec prŽcautions. Bien quÕapplicable pour la plupart 

des ŽlŽments traces, dont ceux ŽtudiŽs ici, cette hypoth•se nÕest pas valide pour le silicium 

liquide qui prŽsente une augmentation de volume molaire de pr•s de 20% en passant de 1000 

ˆ 2500 K (Glazov and Shchelikov, 2000). 

Une fois ces simplifications appliquŽes, on obtient : 

hi %
[ ge $ hpn %4 TohpB%A E 4 5 Phv (3. 20) 
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Il est possible de calculer les diffŽrents termes composants cette Žquation en se basant sur les 

tables thermodynamiques. LÕenthalpie de rŽaction whpn%x dÕun Žquilibre est la somme des 

enthalpies de formationsPwhyn%
-x pondŽrŽes des coefficients de stÏchiomŽtrie (,i) des N 

esp•ces qui la composent : 

hpn %$ P z-hyn %
-

{
-| ! (3. 21) 

De m•me, lÕentropie de rŽaction dÕun Žquilibre (S0
i) est la somme des entropies pondŽrŽes des 

coefficients de stÏchiomŽtrie des diffŽrents composŽs : 

hpB%$ P z-B%
-

{
-| ! (3. 22) 

Les ( B%
-x et whyn%

-x sont gŽnŽralement disponibles dans les tables thermodynamiques, ˆ 1 

bar et T0, souvent 298K (e.g. Barin et al., 1989). De m•me que pour lÕentropie et lÕenthalpie, 

les volumes molaires sont donnŽs pour lÕŽtat de rŽfŽrence (la plupart du temps 1 bar et 298K) 

dans les tables thermodynamiques. 

La principale limite de cette vision thermodynamique du partage des ŽlŽments chimiques 

rŽside dans le manque de donnŽes existantes dans les tables pour les syst•mes qui nous 

intŽressent, ne permettant pas lÕŽtude rigoureuse de tous les composŽs. Lorsque les donnŽes 

nÕexistent pas, il est possible de les remplacer par celles dÕun autre composŽ similaire, mais 

au prix dÕune incertitude difficilement estimable. Pour reprendre lÕexemple du silicium 

liquide ŽvoquŽ prŽcŽdemment, il nÕexiste aucune donnŽe concernant lÕeffet de la pression sur 

son volume molaire. Dans ces conditions, Siebert et al. (2005) ont choisi dÕextrapoler le 

volume du Si liquide ˆ partir du volume du Fe-bbc et du FeSi solide.  

Nous obtenons ici une Žquation (3.20) associant pression, tempŽrature et lÕŽnergie libre 

standard dÕun syst•me. Notre objectif est maintenant d'associer ces param•tres 

thermodynamiques au coefficient de partage de Nernst, afin de relier ce dernier aux 

conditions de son obtention lors des expŽriences de haute tempŽrature - haute pression.  
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3! Relation entre partage chimique dÕun ŽlŽment et param•tres 

thermodynamiques dÕun syst•me 

Nous nous intŽressons ici au cas du partage dÕun ŽlŽment chimique M de valence n entre deux 

phases ˆ lÕŽtat liquide, mŽtal et silicate, dans des conditions reproduisant la formation du 

noyau terrestre au sein de lÕocŽan magmatique. Dans ce contexte, lÕŽlŽment M peut se trouver 

sous deux formes : oxydŽ dans le silicate (}~•
€
) ou bien ˆ lÕŽtat mŽtallique (M). Ce 

changement dÕŽtat dÕoxydation implique lÕŽchange de 
+

D
~D avec lÕŽlŽment majoritaire de la

phase mŽtallique, ici le fer. Celui-ci alterne entre sa forme oxydŽe Fe2+ (•‚~ x et sa forme 

mŽtal Fe. La forme oxydŽe Fe3+ (•‚ D~ƒxPest ultra minoritaire dans nos expŽriences (milieu 

rŽduit) et sera donc ici nŽgligŽe. On peut ramener le partage ˆ lÕŽtat liquide de tout ŽlŽment M 

entre mŽtal et silicate ˆ lÕŽquilibre suivant : 

„ # …
€

<-.-(*,: A
+

D
?@9:,*. $ „ 9:,*. A

+

D
?@#<-.-(*,: (3. 23) 

Dans un souci de lisibilitŽ, nous nÕŽcrirons plus la phase associŽe ˆ chaque terme des 

diffŽrentes Žquations, dans la mesure o• les oxydes se trouveront toujours dans le silicate 

liquide et les mŽtaux dans la phase mŽtallique liquide.  

Nous avons donc, ˆ lÕŽquilibre : 

hi $ 7 $ hi %4 PSTPUVj % (3. 24) 

Et dÕapr•s hi %
[ ge $ hpn %4 TohpB%A E 4 5 Phv (3. 20) : 

hi %
[ ge $ hpn %4 TohpB%A E 4 5 Phv 

On a donc : 

STPUVj$ hpn %4 TohpB%A E 4 5 Phv (3. 25) 
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UVj $
hH†cb h‡

d

!

e
A P

h‡P

d

[

e
P4

hH0c

d
(3. 26) 

Avec 

j $
* ˆ o* ‰Š‹

…; €

* ˆ ‹ …
€

o* ‰Š
…; € (3. 27) 

Par consŽquent : 

UV
* ˆ

* ˆ ‹ …
€

$ 4
+

D
UV

* ‰Š‹

* ‰Š
PA P

hH†cb h‡

d

!

e
A P

h‡P

d

[

e
P4

hH0c

d
(3. 28) 

En appliquant la loi de Henry (3.3) et j%PPl \
m

Pl \
^ P

$
P] \

^

P] \
m $ 8  (3. 15), il est possible dÕŽcrire : 

UV
* ˆ

* ˆ ‹ …
€

$ UV
PPl ˆ ] ˆ

Pl ˆ ‹ …
€

P] ˆ ‹ …
€

$ UV
PPl ˆ

Pl ˆ ‹ …
€

P
A UV81

9:, ; <-. (3. 29) 

Avec 81
9:, ; <-. le coefficient de partage entre mŽtal et silicate de lÕŽlŽment M. 

On dŽfinit ici la fugacitŽ dÕoxyg•ne du syst•me ŽtudiŽ (notion qui sera dŽveloppŽ dans le 

paragraphe suivant), exprimŽ par rapport au tampon Fer-WŸstite (IW) :  

UVPyŒD $ >oUV
* ‰Š‹

* ‰Š
(3. 30) 

Il est donc possible dÕŽcrire : 

UV81
9:, ; <-. $ 4

+

•
UVPyŒDPA P

hH†cb h‡

d

!

e
A P

h‡P

d

[

e
P4

hH0c

d
4 UV

PPl ˆ

Pl ˆ ‹ …
€

(3. 31) 
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En posant les constantes suivantes : 

J $ 4
+

•

Ž $ P
hH†cb h‡

d

• $ P
h‡

d

r $ P4
hH0c

d
4 UV

PPl ˆ

Pl ˆ ‹ …
€

(3. 32) 

On a donc : 

UV81
9:, ; <-. $ JoUVPyŒDPA PŽo

!

e
A • o

[

e
A r (3. 33) 

On se retrouve finalement avec une Žquation reliant le coefficient de partage mŽtal-silicate 

dÕun ŽlŽment M avec la pression, la tempŽrature et la fugacitŽ du syst•me ŽtudiŽ, avec 4 

termes constants (a, b, c et d) 

Dans la littŽrature (ainsi que dans cette Žtude) lÕŽquation (3.34) est gŽnŽralement utilisŽe avec 

des logarithmes en base 10 plut™t que des logarithmes nŽpŽriens. Il sÕagit dÕune simple 

conversion qui rajoute un facteur 
!

.+ D
 aux constantes b, c et d. De m•me, cette Žquation est 

rŽguli•rement utilisŽe avec un coefficient de partage mŽtal-silicate • ‘
’“” ; •–—PdŽfinie ˆ partir 

de concentrations massiques, sans que cela ne change significativement les rŽsultats. 

Il est important de noter que le terme d inclut les constantes de Henry des Žtats oxydŽs et 

mŽtallique de lÕŽlŽment M (PO1  et PO1 2 …
€

P), dont la valeur dŽpend de la composition chimique

du milieu (cf. Paragraphe 1.1). Alors que la plupart des ŽlŽments ont un effet mineur sur le 

comportement des ŽlŽments traces, certains sont connus pour avoir un impact non nŽgligeable 

sur le partage de certains ŽlŽments (ˆ l'instar de S dans le mŽtal). Il peut alors •tre pertinent de 
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sortir ce dernier de la constante d, et de paramŽtriser son effet. Pour la composition du 

silicate, son effet est le plus souvent contraint en intŽgrant le NBO/T (Non-Bridging Oxygen

by Tetrahedral cations) dans la paramŽtrisation. Ce dernier quantifie le degrŽ de 

polymŽrisation dÕun liquide silicatŽ (Mysen and Richet, 2005). La valeur de NBO/T nÕest 

quÕun guide du degrŽ de polymŽrisation du liquide silicatŽ, 0 correspondant ˆ un silicate 

complŽtement polymŽrisŽ (pure SiO2 liquide) et 4 correspondant ˆ un liquide complŽtement 

dŽpolymŽrisŽ (pure Mg2SiO4 liquide). L'effet de composition de la phase mŽtallique peux •tre 

exprimer en utilisant une formulation simplifiŽe du formalisme de Ma (2001). Cette 

expression, dŽveloppŽ dans l'Žquation (3.38), associe le coefficient d'activitŽ de l'ŽlŽment M 

dans la phase mŽtallique (appliquŽ ici ˆ PO1 ) aux param•tres d'interactions des esp•ces en 

prŽsence w˜-x. On peux alors ajouter le terme suivant ˆ l'Žquation (3.33): 

˜ - ™š5 4 =-
{
-| ! (3. 34) 

Avec ˜ - le terme ˆ contraindre pour chacun des N composants de la phase mŽtallique (de 

concentration =-) ayant un effet significatif sur le comportement de l'ŽlŽment M.  

Il est ˆ noter que la plupart des param•tres d'interactions ont ŽtŽ dŽterminŽs 

expŽrimentalement ˆ 1 bar (en particulier pour le fer). Toutefois, de nombreuses Žtudes 

mettent en Žvidence lÕeffet de la pression sur le coefficient dÕactivitŽ de nombreux ŽlŽments. 

Par exemple, il est connu que la pression augmente la solubilitŽ du silicium dans le fer liquide 

(Gessmann et al., 2001; Malavergne et al., 2004), faisant du silicium un des ŽlŽments lŽgers 

les plus abondants dans le noyau terrestre. De rŽcentes expŽriences menŽs par Righter et 

al.(2018) ont permis de dŽterminer le coefficient d'interaction de Si avec de nombreux 

ŽlŽments sidŽrophiles dans le fer liquide, et de dŽduire l'effet de la concentration en Si dans le 

noyau sur le coefficient d'activitŽ de ces ŽlŽments. Cependant, ces expŽriences se limitent ˆ 

1GPa et il nÕexiste aucune Žtude qui quantifie prŽcisŽment l'effet de la pression sur le 

coefficient d'interaction dans des syst•mes complexes (Fe + Si + autres mŽtaux), ce qui 

am•ne un biais pour les calculs de coefficients d'activitŽ ˆ hautes pressions (et hautes 

tempŽratures), difficilement quantifiable. C'est pourquoi nous privilŽgions ici une approche 

statistique pour dŽterminer l'impact de la composition du mŽtal, quand la taille de l'Žchantillon 

statistique le permet. 
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4! Notion de fugacitŽ dÕoxyg•ne 

Nous avons prŽcŽdemment dŽfini la fugacitŽ dÕoxyg•ne comme Žtant le rapport des activitŽs 

chimique du fer rŽduit (Fe) dans le mŽtal sur fer oxydŽ (FeO) dans le silicate. 

Un param•tre ayant un impact gŽnŽralement important sur le comportement dÕun composŽ 

chimique dans un syst•me est le caract•re oxydo-rŽducteur de ce dernier. La notion de 

fugacitŽ dÕoxyg•ne a ŽtŽ introduite afin de caractŽriser de mani•re quantitative lÕŽtat 

dÕoxydation dÕun syst•me thermodynamique. La fugacitŽ dÕoxyg•ne peut •tre visualisŽe, dans 

une premi•re approche comme le rapport esp•ces rŽducteurs / esp•ces oxydantes dÕun 

syst•me. 

4.1! Rapide historique de la fugacitŽ en pŽtrologie 

La notion de fugacitŽ fait suite ˆ la dŽfinition du concept de potentiel chimique par Gibbs et 

Duhem en 1875, dans le cadre des Žquilibres de phases et des Žquilibres chimiques. Toutefois, 

la notion de potentiel chimique reste difficile ˆ manipuler dans la pratique, car ce dernier ne 

peut •tre calculŽ quÕˆ une constante additive pr•s. CÕest pourquoi Lewis introduisit en 1901 la 

notion de fugacitŽ (notŽ fi avec la dimension dÕune pression) comme Žtant lÕŽcart de 

comportement dÕun corps rŽel i, par rapport au m•me corps ˆ lÕŽtat de gaz parfait pur.  

QW4 QW
Y $ PSTPUVPP

› \

[
(3. 35) 

La pression P dŽfinit ici la fugacitŽ du gaz parfait pur. La fugacitŽ exprime donc lÕŽcart entre 

le potentiel chimique QW dÕun corps i dans un mŽlange rŽel et le potentiel chimique QW
Y du 

m•me corps ˆ lÕŽtat de gaz parfait pur, aux m•mes conditions de pression et tempŽrature. 

Cette dŽfinition est tr•s similaire ˆ celle de la constante de Henry pour les ŽlŽments traces 

(Žquation 3.10). Cette derni•re peut en effet se dŽfinir pour un composŽ i diluŽ dans un 

solvant j, de fraction molaireP_-
N de la fa•on suivante :

O-
N $ PUCœ

• \
ž Ÿ

%

›\
ž

• \
ž (3. 36) 
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Le concept de fugacitŽ appliquŽ ˆ lÕoxyg•ne a ŽtŽ introduit en pŽtrologie par Eugster en 1957, 

afin de contr™ler lÕŽtat dÕoxydation lors dÕexpŽriences de synth•se de lÕannite (p™le ferreux de 

la biotite). Il lui fut possible de rŽussir ces synth•ses en entourant le matŽriel de dŽpart dÕun 

assemblage (faisant office de seconde capsule) pouvant fixer le potentiel de lÕoxyg•ne 

suffisamment bas dans ces expŽriences pour stabiliser lÕannite (Eugster, 1957). De tels 

assemblages, capables de contr™ler lÕactivitŽ de lÕoxyg•ne, sont appelŽs tampons redox. La 

mise au point des tampons redox permit par la suite de montrer lÕeffet du potentiel de 

lÕoxyg•ne sur la pŽtrologie. Dans ces premiers articles sur la question, Eugster faisait 

rŽfŽrence ˆ la variable contr™lant lÕŽtat dÕoxydation en employant le terme de Ç pression 

partielle dÕoxyg•ne È. Or, dans les syst•mes pŽtrologiques, lÕoxyg•ne se trouve rarement sous 

forme libre, et le terme fugacitŽ dÕoxyg•ne rempla•a rapidement la notion de pression 

partielle (Eugster and Wones, 1962). La fugacitŽ dÕoxyg•ne peut sÕutiliser pour dŽcrire un 

syst•me condensŽ dans la mesure o• la fugacitŽ contr™le le potentiel chimique. Ainsi, la 

fugacitŽ dÕoxyg•ne peut •tre vue comme la pression partielle (param•tre intensif) de 

lÕoxyg•ne gazeux dans un rŽservoir virtuel infini qui englobe le syst•me chimique ˆ 

lÕŽquilibre thermodynamique. 

4.2! Calcul de la fugacitŽ dÕoxyg•ne dÕun syst•me mŽtal- silicate 

La fo2 pour un syst•me thermodynamique ˆ lÕŽquilibre est unique. Il est donc possible 

dÕutiliser plusieurs Žquilibres chimiques pour obtenir la fo2 dÕun m•me syst•me 

thermodynamique. Dans nos Žtudes nous choisissons de dŽfinir la fo2 ˆ partir de lÕŽquilibre 

Fe-FeO, selon lÕŽquation suivante : 

?@A
!

D
#D $ ?@# (3. 37) 

avec 

UŒ PyŒ>$ >oUŒ 
* ‰Š‹

* ‰Š
 (3. 38) 
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Sous cette formulation, la fugacitŽ dÕoxyg•ne est exprimŽe en unitŽ log par rapport au tampon 

fer (iron) Ð wŸstite ($IW). 

En gŽologie, un tampon redox est un assemblage de phases condensŽes pures reliŽes par une 

rŽaction impliquant lÕO2. Le tampon rŽdox est un concept permettant de contr™ler les 

conditions rŽdox des expŽriences, mais aussi de se repŽrer dans lÕespace des fugacitŽs 

dÕoxyg•ne (Figure 56). Conventionnellement, les tampons rŽdox sont calculŽs ˆ pression 

constante (la pression de rŽfŽrence Žtant 1 bar), et sont reprŽsentŽs dans des diagrammes 

FugacitŽ# dÕoxyg•ne vs. TempŽrature (Figure 56). Le tampon rŽdox est donc un outil 

permettant de comparer diffŽrents assemblages par rapport ˆ un point de rep•re. 

Figure 56. Espace fo2-T dŽcrit par les diffŽrents tampons rŽdox, ŽvaluŽ ˆ 1 bar. MH = magnŽtite Ð 
hŽmatite ; NNO = nickel Ð nickel oxyde ; FMQ = fayalite Ð magnŽtite Ð quartz ; IW = fer Ð wŸstite ; QIF = 
quartz Ð fer Ð fayalite. 

Pour calculer lÕactivitŽ chimique des esp•ces en prŽsence, deux options sÕoffrent ˆ nous : 

¥ Dans le cas dÕun mŽlange idŽale (L-=1), lÕactivitŽ chimique est Žgale ˆ la

concentration de lÕŽlŽment (Figure 55).

¥ Dans le cas dÕun mŽlange non idŽal, il est nŽcessaire de calculer lÕactivitŽ chimique,

cette derni•re Žtant fonction de la composition du mŽlange, et donc de la concentration

du composŽ ŽtudiŽ.

Faire lÕhypoth•se dÕun mŽlange idŽal est raisonnable si lÕŽlŽment considŽrŽ constitue plus de 

80% de la phase considŽrŽe (Figure 55). Dans le cas du J¡:
9 ' ,*.  cette hypoth•se est applicable 
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pour nos Žchantillons les plus oxydŽs (% IW).  A lÕinverse, les Žchantillons rŽduits (< IW-3) 

prŽsentent une concentration en BC9' ,*.  trop importante pour appliquer cette hypoth•se 

(jusqu'ˆ 20 wt% dans nos expŽriences, voir Žgalement Vogel et al. (2018) ).  

Nous avons choisi de nous placer dans le cas dÕun mŽlange non idŽal pour lÕensemble de nos 

Žchantillons. Concernant J¡:2
<-.-(*,: , nous avons fixŽ (L¡:2 =1.5) dÕapr•s OÕNeill and Eggins 

(2002). Cette valeur reste relativement constante pour des liquides silicatŽs de compositions 

comparables. D'autres valeurs ont Žgalement ŽtŽ proposŽ pour L¡:2 . Holzheid et al., (1997) 

calcul•rent un L¡:2 =1.7. Toutefois, le choix de l'une ou l'autre de ces valeurs pour L¡:2  n'a 

que de faibles rŽpercutions sur nos calculs de fo2, la dŽviation n'excŽdant 0.2 unitŽ log dans 

nos Žchantillons. 

Concernant J¡:
9' ,*. , les travaux menŽs en mŽtallurgie nous permettent de calculer les activitŽs 

de tous les ŽlŽments interagissant dans un alliage mŽtallique multi-ŽlŽmentaire ˆ une 

tempŽrature T et ˆ pression ambiante. Etant donnŽ la composition complexe de nos alliages, 

cette mŽthode est la plus appropriŽe parmi les options disponibles (travaux sur les mŽlanges 

binaires ou ternaires). Pour un mŽtal contenant N composants, il est possible de calculer le 

coefficient dÕactivitŽ gr‰ce ˆ la formule dŽveloppŽe par Ma (2001). 

™šK¡: $P ˜ -
- ¢- A ™š5 4 ¢ -

{b!

-|!

4 ˜N
l

{b!

l|N£!

¢N¢l 5 A
™š5 4 ¢ N

¢N
A

™š5 4 ¢ l

¢l

{bD

N|!

A ˜ -
l

{b!

l|! l¤!

¢-¢l 5 A
™š5 4 ¢ l

¢l

�¦ 5
5 4 ¢ -

{b!

-|!

A
5
>

˜N
l

{b!

l|N£!

¢N
D¢l

D 5
5 4 ¢ N

A
5

5 4 ¢ l 4 5
4 5

{bD

N|!

4 ˜ -
l

{b!

l|!P l¤-

¢-
D¢l

D 5
5 4 ¢ -

A
5

5 4 ¢ l
A

¢-

> 5 4 ¢ l
D

{b!

-|!

(3. 39) 

4 5



CHAPITRE 3. APPROCHES THERMODYNAMIQUES ET MODELISATION DU 
COMPORTEMENT CHIMIQUE DÕUN ELEMENT 

121 

Dans cette Žquation, ¢- est la concentration de lÕŽlŽment i et ̃ -
l  le param•tre dÕinteraction de 

lÕŽlŽment i avec lÕŽlŽment k, disponible dans le Steelmaking Data Sourcebook (1988).

Ce calcul du coefficient dÕactivitŽ des ŽlŽments dans le mŽtal a ŽtŽ systŽmatisŽ par lÕuniversitŽ 

dÕOxford (Wade and Wood, 2005) sous la forme dÕun calculateur en ligne, disponible sur 

(http://www.earth.ox.ac.uk/~expet/metalact/).

 Comme prŽcisŽ prŽcŽdemment, lÕensemble des param•tres d'interactions ont ŽtŽ dŽterminŽs 

expŽrimentalement ˆ 1 bar, et l'effet de la pression sur ces dernier est encore pour le moment 

mal connu, ce qui am•ne un biais pour les calculs de coefficients d'activitŽ ˆ hautes pressions 

(et hautes tempŽratures), difficilement quantifiable. 

Dans le cadre de lÕŽtude du comportement de U et Th (Chapitre 4) nous avons calculŽ la fo2

de chaque Žchantillon dans le cas de mŽlanges rŽels et dans lÕhypoth•se de mŽlange idŽaux. 

Les deux valeurs de fo2 obtenues (prŽsentŽes dans lÕAppendix A, Chapitre 4) montre une 

diffŽrence maximum pour un m•me Žchantillon de 0,4 unitŽ log. Nous dŽcidons de retenir la 

valeur de fo2 calculŽe pour un mŽlange rŽel. Ce choix se fonde avant tout sur un souci de 

cohŽrence dans la comparaison des donnŽes dÕun Žchantillon ˆ lÕautre, en nÕappliquant quÕune 

seule mŽthode de calcul. Cette dŽcision est Žgalement motivŽe par les concentrations parfois 

ŽlevŽes de BC9 ' , *.  (jusquÕˆ 20 wt%) et de B9 ' ,*.  (jusquÕˆ 35 wt%) dans nos Žchantillons. Il a 

ŽtŽ dŽmontrŽ que Si est un ŽlŽment pouvant avoir un effet non nŽgligeable sur de nombreux 

ŽlŽments dans le mŽtal (param•tre dÕinteraction - ŽlevŽ). Alors que pour la plupart des 

ŽlŽments usuellement sous forme cationique, une rŽduction du syst•me entrainera une 

augmentation de leurs coefficients de partage (3.31), le Si entrant dans le mŽtal du fait de la 

rŽduction du milieu aura un effet inverse sur le coefficient de partage (Vogel et al., 2018). 

Ceci entraine une relation non linŽaire entre coefficient de partage et fugacitŽ dÕoxyg•ne, si 

cette derni•re est calculŽe dans le cas dÕun mŽlange idŽal, ce qui est contradictoire avec 

lÕŽquation (3.32) dŽveloppŽe prŽcŽdemment. Pour cette raison nous choisissons de tenir 

compte de la composition parfois complexe de la phase mŽtallique de nos Žchantillons lors du 

calcul de la fugacitŽ dÕoxyg•ne. 



CHAPITRE 3. APPROCHES THERMODYNAMIQUES ET MODELISATION DU 
COMPORTEMENT CHIMIQUE DÕUN ELEMENT 

122 

5! RŽgression linŽaire multiparamŽtrique et estimation des 

constantes 

La rŽalisation de synth•ses de mŽlanges biphasŽs dans des conditions de pressions, 

tempŽrature et redox connues et maitrisŽes, nous permet dÕanalyser et de quantifier la 

concentration dÕun ŽlŽment M dans les diffŽrentes phases, et ainsi de quantifier le 

comportement de cet ŽlŽment dans un set de conditions donnŽes. Un nombre dÕexpŽrience 

Žquivalent au nombre de constante de lÕŽquation 3. 34 suffit en thŽorie ˆ former un syst•me 

rŽsolvable et ˆ attribuer une valeur ˆ chaque constante. NŽanmoins, compte tenu de la 

variabilitŽ et de lÕincertitude inhŽrentes ˆ la haute pression expŽrimentale, seul un grand 

nombre dÕexpŽriences rŽalisŽs dans un vaste domaine de conditions thermodynamiques 

permet de rŽaliser une rŽgressions linŽaire multiparamŽtrique et dÕaffiner la valeur associŽe ˆ 

chaque constante.  

Il est important de signaler quÕune rŽgression multiparamŽtrique, pour •tre valide, doit remplir 

au minimum deux crit•res : 

¥ ætre fondŽe sur un Žchantillon de taille suffisante au vu du nombre de variables

dÕentrŽe. Cela peut nŽcessiter de faire certaines hypoth•ses concernant lÕimpact (ou

lÕabsence dÕimpact) de certaines variables sur le comportement dÕun ŽlŽment donnŽ.

(Par exemple, contraindre au prŽalable le param•tre "a" associŽ ˆ la fo2 en faisant une

hypoth•se sur la valence de l'ŽlŽment dans les conditions ŽtudiŽes)

¥ Contenir un ensemble de variables dÕentrŽe indŽpendantes les unes des autres. Ce

dernier point est crucial pour notre Žtude, car dans les syst•mes naturels, les

param•tres P, T, fo2 ainsi que la chimie dÕun syst•me sont gŽnŽralement

interdŽpendants.  Pour un syst•me donnŽ, le contenu en O du mŽtal est dictŽ par la fo2

ainsi que par la pression mais peut Žgalement •tre fonction de la concentration en S

du milieu. La fo2 est elle-m•me fonction de la TempŽrature (Figure 56). Cette

interdŽpendance existe Žgalement ˆ lÕŽchelle dÕun Žchantillon expŽrimentale.

Toutefois, il est possible dÕobtenir une indŽpendance de ces diffŽrentes variables si le

nombre dÕindividus ŽtudiŽs est suffisamment riche et diversifiŽ (en termes de

compositions initiales, de conditions expŽrimentales...). A lÕŽchelle dÕun Žchantillon

statistique, il est donc possible de nÕavoir aucune corrŽlation apparente entre la fo2 et

la concentration en Si du mŽtal, qui sont pourtant directement corrŽlŽes dans un
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Žchantillon expŽrimental. Une Žtude des corrŽlations entre variables dÕentrŽes 

(matrice des corrŽlations...) est donc impŽrative avant toute rŽgression. 

Le dŽtail du traitement statistique associŽ aux Žtudes rŽalisŽes ici est prŽsentŽ dans 

lÕAppendice C du Chapitre 4, appliquŽ ˆ lÕŽtude du partage de lÕuranium et du thorium. 





CHAPITRE 4. COMPORTEMENTS DES 
ELEMENTS URANIUM ET THORIUM DANS 
LE CONTEXTE DÕOCEAN MAGMATIQUE  

1! Contexte et objectif de lÕŽtude 

Le partage des ŽlŽments radioactifs (U, Th, K) entre les diffŽrents rŽservoirs terrestres a ŽtŽ 

lÕobjet de nombreux dŽbats dans la communautŽ scientifique, ces ŽlŽments jouant un r™le 

majeur dans lÕŽvolution thermique de la Terre depuis sa formation. Il a notamment ŽtŽ 

proposŽ que la chaleur gŽnŽrŽe par ces ŽlŽments soit ˆ lÕorigine des cellules de convection 

dans le noyau liquide ˆ la source du champ magnŽtique terrestre (Labrosse, 2003) 

Alors que K est caractŽrisŽ par son caract•re volatil, et sera donc ŽtudiŽ dans le chapitre 6, U 

et Th sont deux ŽlŽments rŽfractaires. Leur rapport nÕest donc pas affectŽ par les phŽnom•nes 

de condensation partielle ou de perte de gaz lors du refroidissement des corps. Ces ŽlŽments 

sont Žgalement dits lithophiles dans les conditions standard de tempŽrature et de pression, et 

sont donc supposŽs rester dans la phase silicatŽe lors dÕŽpisode de diffŽrenciation mŽtal Ð 

silicate. Plusieurs Žtudes ont cependant dŽmontrŽ que lÕUranium tend ˆ devenir siderophile 

et/ou chalcophile en condition rŽductrice (Blanchard et al., 2017; Bouhifd et al., 2013; 

Chidester et al., 2017; Malavergne et al., 2007; Wheeler et al., 2006; Wohlers and Wood, 

2017). A lÕinverse, tr•s peu dÕŽtudes ont ŽtŽ menŽes sur le comportement du Thorium lors du 

partage mŽtal-silicate (Wohlers and Wood, 2017; Murrell and Burnett, 1986). 

La prŽsente Žtude sÕintŽresse au partage de lÕUranium et du Thorium entre mŽtal et silicate ˆ 

lÕŽtat liquide (DU et DTh), lors de la diffŽrenciation noyau-manteau sur Terre. Nous prŽsentons 

ici de nouveaux coefficients de partage du Thorium, les premiers ˆ •tre obtenus en presse 

multi-enclumes ˆ lÕŽtat liquide, entre 3 et 8 GPa, de 2073 ˆ 2373 K, et pour une gamme de 

fugacitŽ dÕoxyg•ne allant de IW-1.5 ˆ IW-5. En rŽunissant lÕensemble des donnŽes 

expŽrimentales disponibles dans la littŽrature, il nous a ŽtŽ possible de paramŽtriser DU et DTh, 

en fonction de la pression, tempŽrature, fugacitŽ dÕoxyg•ne et de la composition chimique du 

mŽtal, selon la mŽthode dŽcrite dans le Chapitre 3. En intŽgrant ces Žquations ˆ un mod•le 

dÕaccrŽtion terrestre, il nous a ŽtŽ possible de dŽterminer les concentrations en U et Th des 

deux grands rŽservoirs terrestres. Les concentrations obtenues pour la BSE (Bulk Silicate 

Earth) sont en accord avec les prŽcŽdentes estimations (UBSE = 11.4 ± 0.5 ppb et ThBSE = 43.2 

± 1.7 ppb), alors que la concentration de ces ŽlŽments radioactifs dans le noyau reste 
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nŽgligeable. Par comparaison avec les plus rŽcentes estimations du rapport (Th/U)BSE dŽduites 

par comparaison des 208Pb*/206Pb* de la Terre et des chondrites  (Wipperfurth et al., 2018), 

ces rŽsultats semblent soutenir la thŽorie dÕune Terre formŽe majoritairement ˆ partir dÕun 

matŽriel chondritique de type EL, plut™t que EH (Boyet et al., 2018). De plus, ces Žtudes 

apportent une contrainte supplŽmentaire sur la composition du noyau terrestre en ŽlŽments 

lŽgers, dŽmontrant quÕil nÕest pas possible de reproduire le (Th/U)BSE avec un noyau 

contenant plus de 4 wt% dÕoxyg•ne. Nous dŽmontrons Žgalement lÕabsence dÕeffet significatif 

du soufre sur le comportement de U et Th. Contrairement ˆ ce qui a ŽtŽ proposŽ par 

diffŽrentes Žtudes (Wohlers and Wood, 2015, 2017), nos paramŽtrisations du comportement 

de U et Th montrent que lÕon ne peut pas rajouter dÕŽlŽments radioactifs en quantitŽ 

significative par lÕapport de matŽriel enrichis en soufre dans les derniers instants de 

lÕaccrŽtion terrestre. 

2! ÒUranium and thorium partitioning in the bulk silicate Earth 

and the oxygen content of EarthÕs core.Ó Article acceptŽ dans 

Geochimica et Cosmochimica Acta. 
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Abstract

This study investigates the partitioning of U and Th between molten metal and silicate liquid 

(DU and DTh) during Earth’s core-mantle differentiation. We report new Th partition coefficients 

between chondritic silicate melt and various Fe-rich alloys in the system Fe-Ni-C-S-Si as 

determined by experiments in a multi-anvil apparatus at 3–8 GPa, 2073–2373 K, and oxygen 

fugacities from 1.5 to 5 log units below the iron-wüstite (IW) buffer. By compiling all existing 

data on molten metal-silicate liquid partitioning of U and Th, we develop global models of U and 

Th partitioning between the mantle and core throughout Earth’s accretion. The calculated 

concentrations in the Bulk Silicate Earth (BSE) are in agreement with previous studies (UBSE = 

11.42 ± 0.45 ppb and ThBSE = 43.20 ± 1.73 ppb), whereas the contents of these radioactive 

elements in the Earth’s core remain negligible. Compared to recent geochemical estimations, the 

calculated (Th/U)BSE supports EL rather than EH enstatite chondrites as the reduced building 

blocks of the Earth. Furthermore, we demonstrate that Th is much more sensitive than U to the 

oxygen content of the metallic phase. To reproduce the Th/U ratio of the BSE within its 

uncertainties, the oxygen content of the Earth’s core must be lower than 4.0 wt%. By combining 

other existing constraints, this suggests that the core contains 2.0–4.0 wt% O. The calculations of 

U and Th concentrations and Th/U in the BSE developed herein can be used as new constraints 



for determining the concentrations of other refractory lithophile elements in the BSE as soon as 

their metal-silicate partition coefficients are well constrained over the conditions of core 

segregation.



1. Introduction

Uranium and thorium are refractory elements that condensed from the solar nebula at high 

temperatures (>1400 K). One would thus assume that the Th/U ratio in the bulk silicate Earth 

(BSE) should be equal (to the first order) to that of chondrites if these elements were not 

fractionated during Earth’s core formation. However, existing geochemical models show some 

discrepancies between the U and Th concentrations and Th/U ratio of the BSE compared to those 

of chondrites, as well as large uncertainties. For instance, Lyubetskaya and Korenaga (2007) show 

a relative depletion of refractory lithophile elements compared to previous estimates (e.g., 

McDonough and Sun, 1995; Palme and O’Neill, 2003). The BSE composition can be constructed 

using a geochemical approach based on mantle peridotite samples, which originate at depths 

shallower than the transition zone. In addition, model of the primitive mantle based on 

petrological data assumes global-scale homogeneity of the Earth’s mantle. Moreover, the Th/U 

ratio of the upper mantle may have evolved with time due to changes in surface redox conditions. 

The recycling of U from the surface into Earth’s interior differs from that of Th because U exists 

in two valence states (4+ and 6+), and highly soluble U6+ dominates under oxidized surface 

conditions. The terrestrial upper mantle sampled by mid-ocean ridge basalts shows a low Th/U 

ratio relative to that estimated from chondrites (Jenner and O’Neill, 2012; Gale et al., 2013). 

Indeed, the significant addition of recycled uranium into the upper mantle has been confirmed by 

high-precision 238U/235U measurements (Andersen et al., 2015).

The partitioning of radioactive elements between different Earth reservoirs is a topic of 

much debate since they play a major role in the thermal evolution of the Earth and its mantle 

dynamics. Indeed, some amount of radioactive heating is necessary to drive the early geodynamo. 

Moreover, several studies have recently proposed that U and Th become more siderophile and/or 

chalcophile under reducing conditions, and consequently could have been sequestered in non-

negligible amounts (up to 10 ppb U and 21 ppb Th) in the Earth’s core (e.g., McCubbin et al., 



2012; Blanchard et al., 2017; Chidester et al., 2017; Wohlers and Wood, 2015, 2017, and 

references therein). It is thus essential to determine the budget of heat-producing elements in 

different planetary reservoirs.

In the present study, we present experimentally determined Th metal-silicate partitioning 

data at up to 8 GPa, 2373 K, and over a wide range of oxygen fugacity conditions and chemical 

compositions of the silicate and metallic phases, based on new chemical analyses of the 

experimental products reported in Bouhifd et al. (2013). The metal-silicate partitioning of Th has 

been the subject of very few experimental studies, and the only existing data were obtained at 1.5 

GPa using mainly sulfide liquids (Murrell and Burnett, 1986; Wohlers and Wood, 2015, 2017). 

Then, we compiled all published experimental results on metal-silicate partitioning of these 

elements  (where and  are the wt% concentrations of element M in the metal �� M =
�� met

M

�� sil
M

�� met
M �� sil

M

and silicate phases, respectively). It is then possible to regress these data to better constrain the 

influence of physical parameters (pressure, temperature, oxygen fugacity) and the chemical 

compositions of the studied phases on DU and DTh. These models were subsequently used to derive 

the U and Th concentrations in the BSE and the core as well as the Th/U ratio of the BSE, and 

our results are consistent with previous results (e.g., Allègre et al., 2001; Kargel and Lewis, 1993; 

Lyubetskaya and Korenaga, 2007; and references therein). We combined our results with recent 

lead isotopic analyses (Wipperfurth et al., 2018) to discriminate between different scenarios 

regarding Earth’s building blocks. Furthermore, our models show also that the concentrations of 

U and Th in the Earth’s core are less than 1.5 ppb and 5 ppb, respectively. Finally, the calculations 

performed herein provide new constraints on the oxygen content of the core, which cannot exceed 

4 wt%.

2. Experimental methods



The run-products used in the present study are those described and analysed in Bouhifd et 

al. (2013). Here, we report new chemical analyses of thorium in the silicate and metallic phases 

and of oxygen in the Fe-rich alloys. In the following, we briefly summarize the experimental 

procedure and fully describe the analytical methods used to derive our new results.

2.1. Starting materials

Silicate starting materials consisted of a C1-chondrite model composition containing 49.6 

wt% SiO2, 35.1 wt% MgO, 8.5 wt% FeO, 3.5 wt% Al2O3, and 3.3% CaO (Wasson and Kallemeyn, 

1988). This silicate composition is similar to that used to determine the effect of water on the 

behavior of siderophile elements during core formation (e.g., Clesi et al., 2016). Doping was 

achieved with mixtures of U and Th dissolved in 0.5 M nitric acid (AAS standard solutions), 

which was denitrified in air at 1100 K for 4 h. The doping mixtures were added to the silicate 

starting material to achieve concentrations of 1000 to about 4000 ppm per element. Fe-rich alloy 

powders in the Fe–Ni–Si–S system were added to the silicate starting material in 50:50 

proportions by weight to obtain several starting compositions. Oxygen fugacity (fO2) was varied 

between IW –2 and IW –5 by adding metallic Si to the starting material. Each starting composition 

was then mixed and ground under ethanol, and dried at ~400 K for at least 24 h.

2.2. High-pressure and high-temperature syntheses

The high-pressure and high-temperature experiments were performed by Bouhifd et al. 

(2013) using the French national 1000-ton and 1500-ton multi-anvil facilities in Clermont-

Ferrand, France. Briefly, the pressure assembly consisted of Cr-doped MgO octahedra (18 or 14 

mm edge length) containing a LaCrO3 heater. The octahedra were compressed using 32 mm 

tungsten carbide anvils with truncation edge lengths of 11 and 8 mm for the 18 and 14 mm 

octahedra, respectively, and pyrophyllite gaskets. Samples were contained in either graphite or 



MgO single-crystal capsules in order to test the impact of the capsule material on the measured 

metal-silicate partition coefficients. The samples were first compressed to the desired pressure at 

room temperature (for instance for 5 GPa experiments, we use about 100 tons on a 14/8 assembly) 

and then heated to the target temperature for run durations of 1 to 2 min. These durations are 

sufficient to achieve equilibrium between silicate melt and metallic liquid as found for many other 

studies (e.g., Corgne et al. 2008; Cartier et al., 2014; Bouhifd et al., 2015; Clesi et al., 2018; and 

references therein) and short enough to prevent excessive reaction between the capsule and the 

silicate or metallic phases. Temperatures were monitored with a thin axial W5Re/W26Re 

thermocouple whose junction was in direct contact with the top of the capsule. The thermocouples 

presented no difference of behavior when using either graphite or MgO single crystal capsule, 

showing the non-contamination of thermocouple during graphite experiments. The pressure and 

temperature uncertainties are estimated to be ±1 GPa and ±100 K, respectively. The samples were 

quenched by shutting off the power, which resulted in an initial quench rate of approximately 800 

K/s. The samples were then decompressed over about 12 h. After the completion of each 

experiment, the run product was mounted in epoxy, polished, and carbon coated for chemical 

analyses.

2.3. Electron Microprobe

The major and minor element compositions of the metal and silicate phases were analyzed 

with a CAMECA SX100 electron microprobe with a 20 kV accelerating voltage at the Laboratoire 

Magmas et Volcans (LMV, Clermont-Ferrand, France). Major element analyses in silicate phases 

were performed at 50 nA with a 10–20 �R�$ defocused beam, with on-peak counting times ranging 

from 5 to 80 s depending on element concentrations and detection limit requirements (e.g. Bouhifd 

et al., 2013). Wollastonite was used as a standard for Si and Ca, and MgO, Al2O3, and Fe2O3 for 

Mg, Al, and Fe, respectively. To analyze K and S, we used natural KAlSi3O8 and ZnS as standards, 



respectively. For metallic phase analyses, we used a defocused beam (10–20 �R�$�:�� beam currents 

of 15 nA for major elements (Fe, Ni, and Si) or 150 nA for trace elements, and on-peak counting 

times ranging from 5 to 60 s. Pure Ni, Si, and Fe metals were used as standards. For samples 

embedded in graphite capsules, we estimated the carbon content of the Fe-alloys from the 

deviation of the analytical totals from 100%.

In the present study, we essentially focused our chemical analyses to determine the 

concentrations of Th in the silicate phase and oxygen contents in the metal phases. To analyze Th 

in the silicate, thorianite (ThO2) was used as standard. For metal analyses, pure Ni, Si, and Fe 

(NIST 665) metals were used as standards. To analyze oxygen in metallic phases, NIST 665 and 

Fe2O3 were used as standards. Prior to analyses, the samples and standards were polished and 

carbon coated in the same way, then kept under vacuum until analysis. Analyses were performed 

using 20 kV accelerating voltage, a beam current of 15 nA, and a defocused beam of 30 �R�$�� and 

the detection limit for oxygen in the metals was 550 ppm.

During the oxygen analyses, we found that the nominally oxygen-free standards contained 

about 0.21 ± 0.02 wt% O at 20 kV accelerating voltage; this value was consistent among the 

standards. We additionally observed that the measured oxygen contents of the standards decreased 

with increasing voltage from 7 to 15 kV before reaching a plateau between 15 and 25 kV (the 

maximum voltage tested). We concluded that the measured oxygen contents in the O-free 

standards were the result of rapid adsorption of oxygen onto the surface of the standards. 

Therefore, we subtracted the value obtained from the standards at 20 kV from every analysis of 

our run-products. The corrected concentrations are presented in Tables A1 and A2. The reported 

oxygen analyses are in good agreement with the recent parameterization for metal-silicate oxygen 

partitioning reported by Fischer et al. (2015).

2.4. LA-ICP-MS    



U and Th concentrations in both metal and silicate phases were analyzed by laser ablation 

inductively coupled plasma mass spectrometry (LA-ICP-MS) at LMV. We used a quadrupole 

ICP-MS (Agilent 7500-cs, Agilent Technologies) coupled with a 193 nm ArF excimer-type laser 

(Resonetics M-50). The laser was fired on selected sample regions at a repetition rate of 3 Hz with 

8 mJ output and a spot size of 15–44 �R�$�� Pit depths were roughly equivalent to the spot size.

During LA-ICP-MS analyses, the Ca signal was monitored during metal analyses and the 

Fe and Ni signals during silicate analyses. Any sudden variation of their contents was indicative 

of phase contamination (i.e., metal contamination during silicate phase analysis or vice versa). 

Ablation was performed under a pure He flow for durations of about 80 s (blank count rates were 

measured for 20 s prior to 60 s of ablation). The analyte was carried to the ICP torch by a gas 

mixture in which N2 + Ar gases were added to the pure He gas. Reference glasses NIST SRM 

610, NIST 612, and BCR2-G were used for external calibration (Gagnon et al., 2008), and 29Si, 

57Fe, and 60Ni were used for internal calibration. All data were processed using the GLITTER 

software package (Achterberg et al., 2001). Detection limits calculated for U and Th were below 

1 ppm.

3. Results

The experimental conditions and calculated U and Th partition coefficients (DU and DTh, 

respectively) are summarized in Table 1, and the chemical compositions of the quenched silicate 

and metallic melts are reported in Tables A1 and A2. Typical run products contained two 

immiscible phases: silicate glass and Fe-rich alloy (Fig. 1). Microstructures of the run products 

showed that both phases were fully molten during the experiments. In some cases, we observed 

dendritic microstructures in the silicate. When dendritic microstructures were present within the 

region of interest, LA-ICP-MS analyses were performed using a 44 µm spot size to average the 

heterogeneous quenched texture. Several criteria indicate the attainment of thermodynamic 



equilibrium in these experimental samples: (i) multiple analyses in the silicate phase show that it 

is homogeneous with no evidence of chemical zoning, and (ii) all metal blobs embedded in the 

silicate matrix are of similar composition.

A critical parameter during metal-silicate partitioning using the multi-anvil technique is the 

nature of the capsule, because no material can be completely inert to both silicate and metal 

liquids. Here we used two different capsules: MgO single-crystal and graphite capsules. Using 

graphite capsules, we usually observed low analytical totals for the metallic phase, i.e., between 

93 and 98.9 wt% (Table A1), indicating significant amounts of carbon dissolved in the Fe-rich 

alloy. However, we did not observe any effect of the capsule material on DU or DTh considering 

analytical errors over the range of P-T conditions explored in this study (Fig. 2). Similar behavior 

has been observed for the metal-silicate partition coefficients of U and other lithophile elements 

(Bouhifd et al., 2013; 2015; and references therein). Finally, our experimental results showed that 

varying the concentrations of U and Th in the starting materials had no effect on the resulting 

metal-silicate partition coefficients (Tables A1 and A2).

3.1 Oxygen fugacity

The prevailing oxygen fugacities in our experiments were calculated based on the Fe and 

FeO contents of the quenched metal and silicate phases, respectively, by considering the 

equilibrium reaction between Fe metal and Fe oxide:

Femetal + ½ O2 �V FeOsilicate (1)

The fO2 can thus be estimated relative to the Iron-Wüstite buffer (IW) from the activities of Fe in 

the metal and FeO in the silicate following the equation:

log fO2(�� IW) = , (2)2 × log (��sil
FeO

��met
Fe

)



where  =   and  =   represent the activities of FeO in the silicate ��sil
FeO ��sil

FeO × �� sil
FeO ��met

Fe ��met
Fe  × �� met

Fe

liquid and Fe in the metal, respectively,  and are their respective activity coefficients, ��sil
FeO ��met

Fe  

and and  their respective mole fractions.�� sil
FeO �� met

Fe  

We calculated the activity coefficient of Fe in the Fe-rich alloys based on the formula of Ma 

(2001) using the interaction parameters �� defined in the Steelmaking Data Sourcebook (1988) (see 

also Wade and Wood, 2005; Siebert et al., 2011) by the following formula for metallic solutions 

containing N components (six in our study: Fe, Ni, O, S, C and Si):
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This treatment is available using the activity calculator 

(http://www.earth.ox.ac.uk/~expet/metalact/) provided by the university of Oxford (Wade and 

Wood, 2005). No pressure correction is made in our calculations due to the lack of reliable data 

for all elements.

To determine  for all silicate melt compositions, we used the average value (��sil
FeO ��sil

FeO =

derived from studies at 1 bar by O’Neill and Eggins (2002) for several melt 1.5 ±  0.5 ) 

compositions in the CaO-MgO-Al2O3-SiO2 system, and by Holzheid et al., (1997) for melts in the 

anorthite-diopside system and komatiitic basalt, assuming no pressure effect (Toplis, 2004). The 



calculated fO2 of our experiments ranged from IW –5 to IW –1. Values determined for each 

experiment are reported in Tables A1 and A2. For comparison, we also report the value of fO2 

calculated assuming ideality , and the difference between the two values is  ����sil
FeO=  ��met

Fe = 1)

within the uncertainties of the calculations. Thus, in the following, we use the fO2 values calculated 

for the non-ideal system.

3.2. Parameterizations of the result

As reported in previous studies (e.g., Righter et al., 1997), the metal-silicate partition 

coefficient of element M ( ) is linked to the free energy of the reaction, and can be related �� met/sil
M

to T, P, and fO2 by the following equation, to which we have added three terms to account for the 

metal composition (here, the silicate composition was kept constant, reflecting the early mantle 

during core formation):
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1
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where a is related to the valence of element M in the silicate melt, and b and c are related to the 

enthalpy  and volume  of the system, respectively. Parameters d, e, and f are constants ( �5�6�7
�8�. ) ( �0�5�9�7

�8�. )

related to the chemical composition of the metallic phase. The term cst includes the effect of the 

entropy of the system .( �5�:�7
�8 )

Using all existing data (presented here along with published data) for molten metal-silicate 

liquid partitioning of U (63 data points) and Th (32 data points) for which the T, P, fO2, and silicate 

and metal compositions are all well characterized, we refined the coefficients in equation (4) by 

multiple linear regression following a previously validated approach (Bouhifd et al., 2013; 



Righter and Drake, 2003; Righter et al., 2010). Data available in the literature come from a variety 

of sources (detailed in Appendix B) using a variety of synthesis techniques presenting consistent 

results: piston-cylinder, multi-anvil cell as well as diamond anvil cell. In order to obtain the best-

fit parametrizations, we excluded experiments with high uncertainties (>75% of the reported 

partition coefficients), and data involving liquid metal-solid silicate equilibrium considered as 

irrelevant to magma ocean conditions. For consistency, the literature values for fO2 and partition 

exchange coefficients were recalculated using the reported concentrations of each element. 

To determine the best-fit solutions for U and Th using equation (4), we performed several 

tests to establish the robustness of these parameterizations (Appendix C). The resulting 

parametrizations succeed in reproducing the experimental partition coefficients for a given set P, 

T, fO2 and chemical composition (Fig. 3a, b), and will thus be used to discuss the behavior of U 

and Th as a function of P, T, fO2, and the chemical composition of the core.

3.2.1. Effects of pressure and temperature on DU and DTh

The first test of our parameterizations of the metal-silicate partitioning of U and Th show 

that, within the range of experimental conditions investigated, the pressure has only negligible 

effects on DU and DTh. For instance, at �W�0�= –2 and constant chemical composition of the metallic 

phase (79.5 wt% Fe, 10 wt% Ni, 6 wt% Si, 2.5 wt% O, 2 wt% S), the effect of pressure on DU is 

relatively small. Varying the pressure from 10 to 50 GPa (at 3500 K) lead to a small variation of 

DU from about 5×10–3 to 8×10–3. However, data for Th are only available up to 8 GPa. By plotting 

the DTh/DU ratio versus pressure (Fig. 4), we found that this ratio is constant within uncertainties. 

So we set the parameter c (related to the pressure in equation (4)) to zero. By doing so, we found 

that the quality of subsequent parameterizations with c = 0 is unchanged (Appendix C).   

At constant pressure (between 5 and 50 GPa), a temperature increase from 2500 to 3500 K 

induces an increase of DU and DTh of about one order of magnitude. This suggests that, of the two 



parameters, temperature is the factor that most strongly influences the molten metal-silicate liquid 

partitioning of U and Th, consistent with results for U reported by Chidester et al. (2017).

3.2.2. Oxidation state of U and Th at reducing conditions

Metal-silicate partitioning experiments can be used to estimate the valence of any metallic 

element M in a silicate liquid as function of fO2. The partitioning of an element M between silicate 

and metal involves an exchange reaction between its oxidized form (MOn/2) in the silicate melt 

and its reduced form in the metal (M), which depend on fO2 and the valence n of the element in 

the silicate as reported in the following reaction:

 (5)MO�;�*�
 �;

4O2 + M  

It is therefore possible to interpret the parameter a of our multi parameter linear regression 

as equal to  for each element. From equation (4), we determined that parameter a for thorium ��
�;
4

is –0.95 ± 0.25, consistent with its valence of 4+ in silicate melts at reducing conditions from �W�0�= 

–5 to �W�0�= –1. However, for uranium, we determined parameter a to be –0.73 ± 0.09, indicating 

a more complicated exchange reaction than for Th. Previous studies have proposed that the 

valence of U in silicate melts under reducing conditions can be 4+, as suggested by low pressure 

(<20 GPa) metal-silicate partitioning experiments (e.g. Malavergne et al., 2007; Bouhifd et al., 

2013; Wohlers and Wood, 2017), or 2+ (e.g. Chidester et al., 2017; Blanchard et al., 2017; 

Boujibar et al., 2019). The parameterization performed herein shows that the parameter a for U 

does not correspond to any single valence state (4+ or 2+). By fixing the parameter a to –1 or to 

–0.5, reflecting a valence of 4+ or 2+ for uranium in silicate melts at reducing conditions, the 

quality of our parameterizations remains the same as for a = –0.73. So we decided to keep this 

parameter equals to –0.73 ± 0.09 avoiding any supplementary hypothesis on the 

parameterizations. In fact, when we report the uranium partition coefficients as a function of 

oxygen fugacity for experiments where the S content is low (XS < 2 wt%), we could see a change 



of the valence of U in silicate melt from 4+ to 2+ around �W�0�= -2 (Fig. 5). This behavior is 

consistent with the change of the oxidation state of Nb and Ta in silicate melts at reducing 

conditions (Cartier et al., 2014). However, further experiments and X-ray absorption near edge 

structure analyses are required to confirm and better characterize the valence of uranium in silicate 

melts at the conditions of Earth’s core formation.

3.2.3. Effects of silicate and metal compositions on DU and DTh

The existing data on molten metal-silicate liquid partitioning of uranium show disagreement 

about the effect of silicate composition on DU. Chidester et al. (2017) proposed that the SiO2 

content of the silicate has a measurable effect on DU. However, Blanchard et al. (2017) found that 

there is no effect of the SiO2 content nor the degree of polymerization of the silicate melt on DU. 

By combining all existing data on molten metal – silicate liquid partitioning of U and Th we found 

that the effect of SiO2 has no significant impact on the partitioning of Th and U (see Appendix 

C).

The effect of carbon dissolved in the metallic phase on DU and DTh is estimated by 

comparing C-bearing and C-free experiments. As reported in Tables A1 and A2, the presence of 

carbon in the metallic phase has only a negligible impact on DU and DTh (Fig. 2). This is in good 

agreement with the C-U interaction parameter in a C-saturated iron alloy, listed as 0 at 

temperatures around 1600–1700 K in the Steelmaking Data Sourcebook (1988). Thus, since we 

do not observe any significant impact of carbon (up to 4.8 wt%) on DU and DTh (Fig. 2), we do 

thus not include a parameter for C in our parameterizations for U and Th.

We also found that varying the Si content of the metallic phase did not lead to significant 

variations of the Th/U ratio of the BSE nor concentrations of U and Th in the different reservoirs. 

For example, an accretion scenario with a Si-free core and a scenario using the parametrization 

taken from Fischer et al. (2015) (which propose a core with 8.5 wt% Si) lead to a 1% variation of 



the Th/U ratio of the silicate reservoir when all other parameters are kept constant. So, we do not 

include a parameter for Si in our parameterizations. 

The effect of sulfur in the metallic phase on DU and DTh seems to depend on S concentration 

and experimental pressure. For instance, we noticed a small dependence of DU and DTh on S 

content for concentrations <10 ± 2 wt%; DU and DTh increase by less than half an order of 

magnitude when the S content is increased from 2 to 10 wt%, consistent with low-pressure (Fig. 

6) and high-pressure experimental data (e.g. Bouhifd et al., 2013; Blanchard et al., 2017;

Chidester et al., 2017). However, we observed a strong dependence of DU and DTh on S 

concentrations at >20 wt% S. At low pressures (<20 GPa) and �W�0�= –2, increasing the sulfur 

content from 2 to 35 wt% (corresponding to the FeS composition) results in an increase of DU 

from 8.4×10–4 to 4.4×10–1 (roughly three orders of magnitude), and DTh shows a smaller variation 

from 8.4×10–4 to 8.3×10–2. At higher pressures (around 50 GPa), 3000 K, and �W�0�= –2, increasing 

the S content from 2 to 35 wt% led to an increase of DU from about 4.6×10–3 to 2.4, making U a 

slightly siderophile element at these extreme conditions. At the same conditions, the same increase 

in S content increases DTh from 6.2×10–3 to 0.6; Th thus remains a lithophile element at all 

investigated P, T, and fO2 conditions and chemical compositions. We note that for sulfide-silicate 

partitioning at �W�0�= –2, DU is ~10 times higher than DTh. Similar conclusions were made by 

Wohlers and Wood (2017) from low-pressure and low-temperature data. However, at lower 

oxygen fugacities around IW –5, they differ by only a factor of 2. 

By performing the parameterizations presented herein, we found the oxygen content of the 

metallic phase to exert the strongest influence on metal-silicate U and Th partitioning. DTh is more 

sensitive than DU to the oxygen content of the metal. For instance, at similar P-T conditions and 

�W�0�= –2, an increase in the oxygen content of the metal from 2 to 5 wt% increases DU by less than 

one order of magnitude (from ~5×10–4 to 3×10–3) but DTh by about two orders of magnitude (from 



~2×10–4 to 1.7×10–2). This difference will provide strong constraint on the composition of the 

Earth’s core, as discussed in section 4.2.

Finally, we note that we were able to separate the effects of oxygen and sulfur on DU and 

DTh by compiling all existing data from S-rich systems at low pressures to S-free systems at high 

pressures, as S-rich and S-free metals are known to incorporate oxygen at low and high pressure, 

respectively. For example, whereas Blanchard et al. (2017) used only high-pressure experiments 

to constrain the impact of O on metal-silicate U partitioning, our parameterization incorporates 

data from S-rich experiments at low pressure (Wohlers and Wood, 2015, 2017) and S-free to S-

rich experiments at high pressure (Blanchard et al., 2017; Chidester et al., 2017).

By taking into account all the features discussed above, the best-fit solutions of our 

parameterizations for molten metal – silicate liquid partitioning of uranium and thorium are 

reported in equations (6) and (7). These equations will be used to discuss the behavior of U and 

Th during the Earth’s core segregation. 

log (�� met/sil
U ) =  (–0.72 ±  0.07) × log (�+�,2) + ( �� 8346 ± 1804) ×

1

�. + ( �� 15.33 ± 1.13) ×

(6)log (1 �� �� met
S ) + ( �� 51.55 ± 7.86) × log (1 �� �� met

O ) + ( �� 1.52 ± 0.52)

log (�� met/sil
Th ) =  (–0.96 ±  0.10) × log (�+�,2) + ( �� 9967 ± 2618) ×

1

�. + ( �� 13.76 ± 1.40) ×

(7)log (1 �� �� met
S ) + ( �� 137.82± 26.63) × log (1 �� �� met

O ) + (0.77 ± 1.12)

Where and are molten metal – silicate liquid partition coefficients of uranium and �� met/sil
U  �� met/sil

Th  

thorium (on weight basis), respectively; fO2 is the oxygen fugacity relative to the iron-wüstite 

buffer; T is the temperature in K; and are the wt% contents of S and O in the metallic �� met
S �� met

O  

phase, respectively.     

4. Discussion



4.1. U and Th concentrations and the Th/U ratio of the bulk silicate Earth

The U and Th contents of the BSE depend on the total amounts of both elements on Earth, 

which are directly connected to the nature of Earth’s building blocks and their partitioning 

between silicate and metal reservoirs. Geochemical data from chondrites show that absolute U 

and Th concentrations both vary by about 23% among the different chondrite groups, whereas the 

Th/U ratio is relatively constant, varying by only 7% (Wasson and Kallemeyn, 1988). To 

reproduce the present-day mantle FeO content of about 8 wt%, the Earth must have been accreted 

from a large fraction (80–90%) of reduced bodies (EH or EL enstatite chondrites) with 10 to 20% 

of Earth’s mass likely accreted from more oxidized bodies (e.g., Clesi et al., 2016; Rubie et al., 

2015). Furthermore, Dauphas et al. (2014) showed that the terrestrial 17O, 48Ca, 50Ti, 62Ni, and 

92Mo isotopic compositions can be reproduced by a mixture of 91% enstatite, 7% ordinary, and 

2% carbonaceous chondrites. Indeed, this chondritic composition can explain the subchondritic 

Nb/Ta ratio of the BSE (Cartier et al., 2014).

Similarly, we present here models of planetary accretion focusing on the evolution of the U 

and Th contents and the Th/U ratio of the BSE. We adopted continuous core formation models 

similar to those reported by Rubie et al. (2015) and Clesi et al. (2016). In our models, the Earth 

accreted from impactors of a given chemical composition, which then equilibrated (fully or 

partially) with the magma ocean of the proto-Earth until the planet obtained its final mass (ME). 

We assume that impactors were already differentiated into silicate mantles and metallic cores 

(Taylor and Norman, 1990). This differentiation is defined by a pressure and temperature of 

equilibrium, leading to the partitioning of their bulk compositions coherent with their masses MI 

(from 0.01 ME to 0.1 ME). This assumption only affects the results when the cores of impactors 

fail to completely equilibrate with the terrestrial magma ocean, which is predicted to have 

occurred only during the final few relatively large impacts (e.g. Deguen et al., 2014) (see below).



At each step of accretion (1% ME), the impactor’s metal and silicate equilibrate within the 

proto-mantle, which accounts for 68% of the planet’s mass. We tested various increments of 

accretion (0.1%, 1%, and 10% ME) and observed no impact on the final result as long as the ratio 

MI/ME is maintained. We set the equilibration pressure to 50% of the core-mantle boundary 

pressure at each step. This fraction is derived from previous studies on the partitioning of 

siderophile elements sensitive to pressure (e.g., Boujibar et al., 2014; Fischer et al., 2015), leading 

to a final pressure of equilibration of 60 GPa (Siebert et al., 2012). Temperature is fixed at the 

liquidus of chondritic melts (Andrault et al., 2011), which evolved from 1900 K at 1% accretion 

to 3500 K during the final stage of accretion. Oxygen fugacity is constrained by the building block 

composition and the amount of reduced / oxidized building block along accretion. Since a large 

amount of reduced bodies is required to meet Earth’s isotopic composition (Dauphas et al., 2014; 

Dauphas, 2017; Javoy, 2010; Boyet et al., 2018), this model follows the fO2 paths defined in Clesi 

et al. (2016), i.e., ranging from IW –5 to IW –2. However, The fO2 path of Earth accretion has a 

negligible effect on the resulting (Th/U)BSE which vary by less than 0.7% when considering an 

accretion at constant fO2 (IW-2 throughout accretion) instead of a reduced to oxidized accretion  

scenario. The fO2 path mainly affects the content of the metallic phase in light elements (see 

below). Partitioning is determined using our parameterizations for U and Th (Table 2). Following 

the approach of Deguen et al. (2014), we take into account the effect of partial metal-silicate 

equilibration on elemental partitioning, which mainly affects the last 40% of Earth’s accretion. 

We consider that equilibration between the proto-Earth’s mantle and the metal of the impactors 

becomes less efficient as accretion progresses (e.g., Deguen et al., 2014; Rubie et al., 2015). For 

the last giant impact that formed the Moon (MI = 0.1 ME), we find that the impactor’s core merges 

almost completely with the Earth’s proto-core, with less than 5% of its mass equilibrating with 

the silicate mantle. However, we find that the impact of this equilibration on our parameterization 

is very limited, in agreement with Rudge et al. (2010). Since we consider two mostly lithophile 



elements, disequilibrium models are as compatible with the geochemical observations as 

equilibrium models, and the elemental concentrations of the BSE remain within uncertainties in 

either case.

 At each step of accretion, the O, Si, and Ni content of the metallic core is calculated using 

the parameterization of Fischer et al. (2015). The C content of the core remains constant at 0.2 

wt% during accretion (Wood et al., 2006), and a late addition of sulfur-rich material increases the 

S content of the core to 2 wt% to fit geophysical, geochemical, and experimental estimates (e.g., 

Allègre et al., 1995; Boujibar et al., 2014; Dreibus and Palme, 1996; Palme and O’Neill, 2003). 

Variations of the O and Si contents in the metal are related to the proportion of reduced and 

oxidized building blocks, which influence the fO2 path. At the end of accretion model in which 

Earth is built from a major proportion (80%) of reduced materials, the Earth’s core contains 0.2 

wt% C, 2 wt% S, 6.75 ± 0.75 wt% Si, and 2.8 ± 0.7 wt% O. On the other hand, models in which 

Earth is built from more oxidized materials (following an accretion with constant fO2 at IW–2, 

Fischer et al. (2015) and references therein) propose Earth's core concentrations up to 5.85 wt% 

O and 2.04 wt% Si. To determine the viability of any accretion scenarios and the resulting U and 

Th concentrations in the different reservoirs, we also studied the evolution of Ni, Co, Nb, and Ta, 

elements that have well-constrained metal-silicate partitioning behavior in the literature. The 

parameterizations used to constrain the behaviors of these elements are those of Fischer et al. 

(2015) for Ni and Co and Cartier et al. (2014) for Nb and Ta. As a first test of validity, any 

accretion scenarios studied herein must reproduce the Ni/Co and Nb/Ta elemental ratios in the 

present-day mantle.

A major contribution of enstatite chondrites during Earth’s accretion is supported by the 

strong similarities between mass-independent isotopic ratios measured in enstatite chondrite and 

terrestrial samples (e.g., Javoy, 1995; Dauphas, 2017; Boyet et al., 2018). However, the most 

recently published trace element measurements of enstatite chondrites (Barrat et al., 2014; 



Dauphas and Pourmand, 2015) reveal variable U and Th concentrations and significant 

differences relative to the compilation published by Wasson and Kallaymen (1988). As U and Th 

concentrations are low in enstatite chondrites, obtaining accurate measurements remains 

challenging. Thus, in our model, we consider the enstatite chondrite U and Th concentrations of 

Barrat et al. (2014) and Dauphas and Pourmand (2015) to represent the reduced end-members. 

We note here the significant effect of weathering on the Th/U ratios of samples reported in these 

studies. Under oxidizing surface conditions, these elements show contrasting behavior, with U 

behaving as a water-soluble hexavalent species, whereas Th remains in a tetravalent state 

(Kramers and Tolstikhin, 1997). Prolonged exposure to atmospheric conditions would therefore 

raise the Th/U ratio of extraterrestrial samples. For instance, the average Th/U ratios of enstatite 

chondrites (falls and finds) are 4.23 ± 0.81 for EL chondrites and 3.59 ± 0.52 for EH chondrites 

�9�
�[ uncertainties), but these ratios are lowered to (Th/U)EL = 3.85 ± 0.52 and (Th/U)EH = 3.24 ± 

0.21 when only chondrite falls are included. Therefore, we only took into account concentrations 

measured in chondrites fall (Table 3). Results published by Barrat et al. (2014) and Dauphas and 

Pourmand (2015) were obtained using classical ICPMS technique and isotope dilution by MC-

ICPMS, respectively. Three samples (2 EL and 1 EH) are significantly different from the average 

Th/U values and have been removed from the dataset (see Appendix D). The average values are 

4.39±0.52 and 3.24±0.17 for EL and EH groups, respectively. Identical values are obtained when 

only concentrations obtained by isotope dilution technique are considered.

We tested several scenarios involving different carbonaceous chondrites as the oxidized 

building blocks of the Earth. Scenarios 2, 6, 7, and 8 (Table 4) which involve different type of 

carbonaceous chondrites, show no significant differences in the final concentrations of the 

modeled reservoirs. Therefore, we henceforth use CI chondrite falls (Table 3) as a proxy for the 



oxidized building blocks as they have the most precisely analyzed trace element concentrations 

(Barrat et al., 2012).

Table 4 summarize the results of several scenarios of Earth accretion involving various 

building block mixing. All these scenarios reproduce the Nb/Ta and Ni/Co elemental ratios of the 

BSE, within uncertainties, as shown in Table 4. Our calculations produce a BSE with 11.77 ± 0.45 

ppb U, 40.42 ± 1.62 ppb Th, and Th/U = 3.43 ± 0.13 when using only EH chondrites as the reduced 

material (scenario 1, Table 4), and 11.42±0.45 ppb U, 43.20±1.73 ppb Th, and Th/U = 3.78 ± 0.15 

when using only EL chondrites as the reduced material (scenarios 2, Table 4). 

The same calculations show the Earth’s core to contain about 1.28 ppb U and 4.80 ppb Th 

using EH chondrites (scenario 1) or 1.24 ppb U and 5.22 ppb Th using EL chondrites (scenario 

2). Such U and Th concentrations would produce much less than 1 TW of energy due to 

radioactive decay, compared to the estimated 5–15 TW heat flux escaping the core (Lay et al., 

2008). Thus, even for the highest DU and DTh values, the U and Th contents of the Earth’s core 

represent a negligible contribution to the heat flow from the core to the mantle. These results are 

marginally affected by increasing the amount of the reduced materials from 80 to 90% (scenarios 

1, 2 and 9, Table 4). 

Our results are also in agreement, within uncertainties, with the Th/U concentrations 

reported by several authors (e.g., Allègre et al., 2001; McDonough and Sun, 1995; Kargel and 

Lewis, 1993; Lyubetskaya and Korenaga, 2007, and references therein). However, given the large 

uncertainties on the published Th/U value of the BSE (up to 35% of the reported value), it is not 

possible to discriminate between the different scenarios proposed here. Nevertheless, Wipperfurth 

et al. (2018) recently proposed  for the BSE, derived from the 208Pb*/206Pb* Th/U =   3.776+ 0.122
�� 0.075 

ratios (where the asterisks denote the radiogenic component) of various terrestrial rocks compared 

to the chondritic 208Pb*/206Pb* value (Blichert-Toft et al., 2010). Considering the errors on their 

result, our results using EL chondrites match the BSE Th/U value, whereas models using EH 



chondrites produce Th/U ratios significantly different (at 95% confidence) from the estimated 

BSE value (Fig. 7). Although combinations of EL and EH chondrites are possible scenarios for 

Earth’s accretion (scenarios 3, 4, and 5, Table 4), EL chondrites must represent the main portion 

of the mixture. This observation supports the notion that EL rather than EH chondrites represent 

the dominant fraction of Earth’s building blocks (Boyet et al., 2018).

4.2. Th/U ratio of the BSE and the oxygen content of Earth’s core

As discussed in section 3.2.3, our parameterizations of DU and DTh show that the oxygen 

content of the Earth’s core had a major impact on the fractionation of Th and U during core 

segregation. Indeed, the most recent accretion models and high-pressure and high-temperature 

studies suggest that Earth’s core contains at least some amount of oxygen (e.g., Bouhifd and 

Jephcoat, 2011; Tsuno et al., 2013; Siebert et al., 2012; Badro et al., 2014; Fischer et al., 2015; 

Rubie et al., 2015; and references therein). Existing models propose a large range of plausible 

oxygen contents in the Earth’s core. Based on geochemical arguments, Allègre et al. (2001) 

concluded that the core contains 5.0 ± 0.5 wt% O, whereas Javoy et al. (2010) reported 2.55 ± 

1.39 wt% O. By coupling geochemical and geophysical constraints, Badro et al. (2014; 2015) 

concluded that the core contains 2.7 to 5 wt% O. Fischer et al. (2015) estimated the oxygen content 

of the core by following similar accretion scenarios and found that the Earth’s core contains 2.1–

2.6 wt% O. Finally, to fit the present-day mantle concentrations of some moderately siderophile 

elements (Cr, V, and Mn), Siebert et al. (2013) suggested that the core should contain 2 to 5.5 

wt% O. A general consensus of the literature can be found on a minimum content of oxygen in 

the core of 2 wt% O.

By tracing the evolution of the Th/U ratio of the BSE versus the oxygen content of the core 

(Fig. 8) using our parameterizations of DU and DTh (Eq. 4, Table 2), at 4.0 wt% O in the core, our 

modeled Th/U ratio of the BSE is beyond the 95% confidence level �9�-�[) of the BSE value. In this 



model, we equilibrate a CI-like chondritic composition with a proto-Earth (Barrat et al., 2012), 

simulating the last stages of core segregation when the most oxygen was incorporated into the 

metallic phase. For these calculations, we use the BSE Th/U value ( ) given by 3.776+ 0.122
�� 0.075

Wipperfurth et al. (2018), which is in good agreement with several other studies (e.g., Allègre et 

al., 1995; Kargel and Lewis, 1993). By combining the geophysical and geochemical constraints 

reported above with the added constraint of the Th/U ratio of the BSE, the core must contain 2 to 

4 wt% O.

4.3 Impact of a late sulfide addition on U and Th partitioning

Another process that could have fractionated the Th/U ratio of the BSE is the late addition 

of sulfide (FeS) to the segregating core (e.g., Wohlers and Wood, 2017). The S content of the 

Earth’s core is about 2 wt% (e.g., Allègre et al., 1995; Badro et al., 2014; Boujibar et al., 2014; 

Dreibus and Palme, 1996; Palme and O’Neill, 2003, and references therein), and different 

scenarios exist to explain how the Earth acquired sulfur during core segregation. If S was added 

throughout Earth’s accretion, we find that the U and Th contents of the core and the BSE would 

have barely been affected. If S was added exclusively in the last 10–20% of Earth’s accretion (e.g. 

Wood and Halliday, 2005), our continuous core formation calculations show that the U and Th 

concentrations of the BSE would be lowered by 3%, whereas the variation of the Th/U ratio of 

the BSE would be negligible. Furthermore, our parameterizations (Eq. 4, Table 2) suggest that the 

late addition of sulfur-rich bodies would have increased the U and Th concentrations in the core 

by less than 6%. Thus, the late addition of sulfide (10–20%) to the Earth should not have 

drastically affected the U and Th contents of the BSE and the core, which contribute no more than 

1 TW of the energy required to sustain the geodynamo. Finally, the addition of sulfide to the core, 

at any time during Earth’s accretion, would not be observable based on the Th/U ratio of the BSE.



5. Conclusion

In the present study, we presented new metal – silicate partition coefficients of Th in a fully 

liquid environment. Combined with literature data from previous studies, we developed new 

parametrizations of the behavior of U and Th in the context of a magma ocean, that demonstrate 

the dependence of DU and DTh on the metallic melt composition and the temperature.

The new parameterizations are then used to better constrain the conditions of core formation 

and the composition of the core, in a multi-stage core growth models, by comparing the resulting 

(Th/U)BSE to the latest result by Wipperfurth et al. (2018). When considering building block 

mixing that reproduce the major isotopic and elementary features of the BSE, the calculated 

concentrations (UBSE = 11.42 ± 0.45 ppb and ThBSE = 43.20 ± 1.73 ppb) best reproduce (Th/U)BSE 

when using reduced building blocks with an EL chondrites type composition rather than EH. This 

support the idea that EL chondrites (rather than EH) constitute a major part of Earth's reduced 

building blocks. In the meantime, the contents U and Th in the Earth’s core remain negligible, 

and cannot be significantly affected by the addition of sulphur. Finally, we show that, in order to 

reproduce the latest Th/U ratio of the BSE within its uncertainties (Wipperfurth et al., 2018), the 

oxygen content of the Earth’s core cannot exceed 4wt%.
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Figure Captions 

Figure 1. Backscattered electron image of sample #979 in its graphite capsule after 

polishing. This sample was prepared from a C1 chondrite model composition + FeNi as the 

starting material, and was recovered from 6 GPa and 2173 K.

Figure 2. Effect of the nature of the capsule (C or MgO) on U and Th partition coefficients. 

The experiments were performed at exactly the same conditions (~2073 K and 4 GPa or 2173 K 

and 6 GPa at IW –2), and we changed only the nature of the capsule. Runs 975 (4 GPa) and 1022 

(6 GPa) were performed in graphite capsules, and runs 979 (4 GPa) and 986 (6 GPa) in MgO 

single-crystal capsules (Table 1).

Figure 3. Comparison between (a) U and (b) Th metal-silicate partition coefficients (DU 

and DTh, respectively) determined experimentally and predicted by multi-variable linear 

regressions (Eqs. 6 and 7). Solid and dotted lines represent the 1:1 correspondence and �
�[ errors 

on our regression �9�[U = 0.69, �[Th = 0.85), respectively. R2 is 0.85 for U and 0.82 for Th. Data 

references are reported in Appendix B.

Figure 4. Evolution of DTh/DU as a function of pressure in S-free metal-silicate partitioning 

experiments of this study and Wohlers & Wood (2017).

Figure 5. Molten metal – silicate liquid partition coefficients as a function of oxygen 

fugacity. The experimental data are taken from Blanchard et al. (2017); Bouhifd et al. (2013); 

Chidester et al. (2017); Malavergne et al. (2007); Wheeler et al., (2006); Wohlers & Wood 

(2017). These experimental data are corrected from the effect of T and oxygen content of the 

metallic phase using the equations (6) and (7). In the present plot we excluded data involving 



sulfide liquids, and only consider partitioning data between silicate melt (with S content < 5 wt%) 

and Fe-rich alloys. The solid lines of slope -1 or -0.5 represent uranium in valence 4+ or 2+, 

respectively.

Figure 6. Evolution of (a) U and (b) Th partition coefficients with the concentration of S in 

the metallic phase for experiments performed below 10 GPa, between 2050 and 2350 K, and at 

around IW –2.

 

Figure 7. Compilation of Th/U ratios estimated for the BSE compared with the results of 

this study. The grey line indicates the average BSE value of all studies shown (Th/U = 3.70). All 

error bars are �
�[, except data from Wipperfurth et al. (2018) and this study, for which error bars 

represent �-�[ error propagations. Although our EL and EH scenarios match the global geochemical 

models within �
�[ uncertainties, only our EL chondrite-based model is in agreement with the 

recent isotopic lead analysis of the BSE Th/U value (Wipperfurth et al., 2018), suggesting EL 

chondrites as one of Earth’s main building blocks.

Figure 8. Evolution of the Th/U ratio of the BSE with the O content of the Earth’s core 

(black solid line). The calculations were made at 60 GPa and 3500 K. The grey solid line 

represents the Th/U ratio observed in the BSE (Wipperfurth et al., 2018). The black and grey 

dashed lines represent �-�[ errors on the model and the observed BSE Th/U value, respectively. 

The shaded area corresponds to unrealistic oxygen concentrations in the metallic phase, based on 

previous studies (see text for references). The maximum value of 3.95 wt% O varies little with 

modification of the final parameters of the model such as P, T, and the chemical composition of 

the building blocks.
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Figure 2. 
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Figure 3a. 

Figure 3b.  
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Figure 4. 
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Figure 5. 
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Figure 6a. 

Figure 6b. 
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Figure 7. 
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Figure 8. 
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Table 1. Experimental conditions (P, T, fO2) and metal - silicate partitioning coefficients of U 

and Th  for the different samples. 

* The partition coefficient values of U are taken from Bouhifd et al., 2013.

Sample Capsule P (Gpa) T (K) log fO2 ("IW) DU
* DTh 

#969 Graphite 4 2128 -1.43 5.65"10-5 3.86"10-5 

#975 Graphite 4 2073 -1.56 4.51"10-5 1.26"10-5 

#1026 Graphite 5 2273 -0.82 1.64"10-3 1.14"10-3 

#1027 Graphite 5 2273 -4.42 3.73"10-3 1.34"10-3 

#1022 Graphite 6 2173 -1.74 2.30"10-5 

#979 MgO 4 2075 -1.70 2.07"10-5 2.02"10-5 

#986 MgO 6 2173 -1.64 1.76"10-4 8.22"10-5 

#1021 MgO 6 2173 -1.44 1.54"10-3 9.92"10-5 

#1028 MgO 8 2373 -1.45 1.71"10-3 1.89"10-4 

#1029 MgO 8 2373 -4.67 1.64"10-2 4.00"10-3 
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Table 2. Results of the multi-variable linear regression based on Equation 4 using our 
experimental data together with those listed in Appendix B. 

No.: 
number of experiments; R2: correlation coefficient. 
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Table 3. U and Th abundances (in ppb) for CI and EC chondrites used in this work. Only 

samples which fall where observed have been selected here, taken from the most recent 

published trace element measurements on chondrites. The n value represents the number of 

samples the U and Th concentration are based on. 

n U 1½ Th 1½ Th/U 1½ references 

CI chondrites 7 7.72 0.23 28.30 1.42 3.66 0.11 Barrat et al, 2012 

EL chondrites 10 7.69 3.73 29.65 3.61 3.85 0.52 Barrat et al, 2014; 

Dauphas and Pourmand, 

2015 EH chondrites 8 8.04 1.04 27.21 1.58 3.24 0.21 
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Table 4. Different scenarios of EarthÕs accretion involving reducing chondrites (EH or EL type) and more oxidized ones (CI, CO, CV or CM) in 
various proportions. CI, EH and EL concentrations are presented in Table 3. Other chondrite compositions are taken from Wasson and 
Kallemeyn (1988), but scenarios 5,6 and 7 show that recent CI chondrites U and Th concentrations can be used as a proxy for carbonaceous 
chondrites. The uncertainties presented here are all 2!"#Nb/Ta and Ni/Co ratios of the resulting BSE as well as the Si and O content of the 
associated core are calculated for each scenario. Each scenario presented here reproduce, within 2 ! uncertainties, the Nb/Ta and Ni/Co of the 
BSE, presented for comparison in the last row of this table. Nb/Ta, Ni/Co and Th/U of the BSE, are taken from MŸnker et al. (2003), 
Lyubetskaya and Korenaga (2007) and Wipperfurth et al. (2018), respectively. Scenarios 9 and 10 are building block mixing proposed by 
Dauphas et al. (2014) and Dauphas, (2017), respectively. For these scenarios, since no precision is given considering the EC type used in these 
scenarios, we used the average of the EH and EL values given in Table 3, CI chondrites were considered as representative of carbonaceous 
chondrites (CC) chondrites and ordinary chondrites ($%& concentrations is an average of L LL and H chondrites concentration taken from 
Wasson and Kallemeyn (1988). 

Scenario Reduced material % Oxidized material % 
BSE (ppb) Core (ppb) 

Nb/Ta Ni/Co U Th Th/U U (ppm) Th (ppm) 

1 EH 80 CI 20 13.75 ±0.55 19.1 ±0.80 11.77 ±0.45 40.42 ±1.62 3.43 ±0.13 1.28 ±0.05 4.80 ±0.20 

2 EL 80 CI 20 14.68 ±0.59 18.7 ±0.76 11.42 ±0.48 43.20 ±1.73 3.78 ±0.15 1.24 ±0.07 5.22 ±0.21 

3 EH-EL 40-40 CI 20 13.76 ±0.56 19.1 ±0.78 11.61 ±0.46 41.88 ±1.67 3.60 ±0.14 1.24 ±0.05 4.82 ±0.20 

4 EH-EL 20-60 CI 20 14.03 ±0.57 19.1 ±0.77 11.51 ±0.46 42.52 ±1.70 3.69 ±0.15 1.25 ±0.06 5.05 ±0.20 

5 EH-EL 60-20 CI 20 13.75 ±0.56 19.1 ±0.79 11.68 ±0.47 41.16 ±1.64 3.52 ±0.14 1.28 ±0.05 4.83 ±0.20 

6 EL 80 CM 20 13.08 ±0.60 19.45 ±0.81 11.49 ±0.46 43.20 ±2.20 3.76 ±0.25 1.24 ±0.12 5.23 ±0.42 

7 EL 80 CO 20 14.46 ±0.55 19.23 ±0.84 11.46 ±0.63 42.40 ±2.06 3.70 ±0.23 1.24 ±0.11 5.23 ±0.41 

8 EL 80 CV 20 13.88 ±0.54 19.27 ±0.82 11.40 ±0.72 42.18 ±2.51 3.70 ±0.30 1.25 ±0.16 5.24 ±0.56 

9 EC 91 OC-CC 7-2 11.28 ±0.66 18.75 ±0.89 11.39 ±0.85 42.82 ±2.02 3.76 ±0.32 1.25 ±0.13 5.29 ±0.51 

10 EC 71 OC-CO 5-24 12.23 ±0.61 19.73 ±0.88 11.80 ±0.83 43.66 ±2.06 3.70 ±0.32 1.20 ±0.13 5.15 ±0.50 

BSE 14.00 ±0.60 18.90 ±0.32 3.78 ±0.24 
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Appendix A. Chemical analysis of all the run products. 

Table A1. Chemical analysis of the run products using graphite capsules (wt%). 
P (GPa)1 4 4 5 5 6 

T (K)2 2128 2073 2273 2273 2173 

Run 969 975 1026 1027 1022 

Silicate 

EPMA (wt%) 

SiO2 48.93±0.57 48.20±0.43 43.00±0.89 54.05±0.39 50.37±0.42 

Al 2O3 4.33±0.31 3.72±0.22 3.59±0.42 3.83±0.10 2.60±0.12 

FeO 8.44±0.13 7.54±0.17 13.83±0.63 0.32±0.04 7.50±0.45 

MgO 33.29±0.77 36.39±0.55 33.93±0.82 35.76±0.49 34.86±0.53 

CaO 2.87±0.11 2.77±0.13 2.60±0.21 3.05±0.05 2.88±0.12 

K2O 0.47±0.02 0.44±0.03 2.25±0.22 2.47±0.03 0.30±0.03 

NiO 0.13±0.01 0.19±0.02 0.14±0.02 n.d. 0.13±0.02 

PbO 0.16±0.01 0.14±0.01 n.d. n.d. 0.09±0.01 

UO2 0.54±0.03 0.52±0.03 0.21±0.02 0.17±0.01 0.48±0.03 

Total 99.16 99.91 99.56 100.13 99.21 

LA-ICP-MS (ppm) 

U 3896±100 3769±156 905±108 1126±22 4353±220 

Th 3881±72 3957±163 879±71 1100±12 4120±140 

Metal 

EPMA (wt%) 

Fe 58.73±0.59 61.03±1.10 54.01±1.20 83.30±0.32 74.61±0.68 

Ni 36.55±0.76 35.42±0.99 19.60±1.10 0.07±0.04 20.25±0.69 

S -- -- 23.28±0.82 -- -- 

Si -- -- -- 15.76±0.65 -- 

Pb 0.73±0.10 0.33±0.14 0.11±0.01 n.d. 0.10±0.02 
3O 0.03±0.01 0.05±0.04 0.75±0.13 0.16±0.02 0.03±0.02 

Total 96.32 97.06 97.86 99.51 95.20 

LA-ICP-MS (ppm) 

U 0.22±0.10 0.17±0.10 1.48±0.60 4.2±0.96 0.10±0.06 

Th 0.15±0.04 0.05±0.01 1.00±0.30 1.47±0.15 n.d.

3log fO2 (! IW) -1.81 -1.95 -1.25 -4.95 -2.07
4log fO2 (! IW) -1.43 -1.56 -0.82 -4.42 -1.74

DU 5.6 " 10-5 4.5 " 10-5 1.6 " 10-3 3.7 " 10-3 2.3 " 10-5 

±2.7 " 10-5 ±2.8 " 10-5 ±0.8 " 10-3 ±0.9"10-3 ±1.5 " 10-5 

DTh 3.9 " 10-5 1.3 " 10-5 1.1 " 10-3 1.3 " 10-3 

±1.1 " 10-5 ±0.3 " 10-5 ±0.4 " 10-3 ±0.15"10-3 
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Table A2. Chemical analyses of run products using MgO-single crystal capsules (wt%). 
P (GPa)1 4 6 6 8 8 

T (K)2 2075 2173 2173 2373 2373 

Run 979 986 1021 1028 41029 

Silicate 

EPMA (wt%)      

SiO2 48.20±0.85 47.00±0.76 49.75±1.20 47.84±0.82 47.41±0.71 

Al 2O3 4.14±0.46 5.80±0.42 2.60±0.25 4.06±0.39 4.31±0.24 

FeO 8.86±0.55 8.00±0.51 9.50±0.62 9.12±0.53 0.31±0.02 

MgO 35.41±0.77 34.45±0.85 33.86±0.85 34.41±0.78 37.73±0.95 

CaO 2.57±0.38 2.55±0.32 1.90±0.21 2.45±0.24 2.55±0.15 

K2O 0.35±0.02 0.37±0.03 0.18±0.04 1.25±0.46 3.15±0.17 

NiO 0.14±0.01 0.14±0.01 0.13±0.01 0.10±0.01 n.d. 

PbO 0.05±0.02 n.d. n.d. n.d. 0.10±0.01 

UO2 0.36±0.05 0.35±0.05 0.11±0.01 0.10±0.02 0.28±0.02 

Total 100.08 98.66 98.03 99.33 95.84 

LA-ICPMS (ppm) 
     

U 3858±478 3300±424 846±76 850±130  859±51 

Th 3969±491 3162±67 1008±95 899±190  851±41 

Metal 

EPMA (wt%)      

Fe 66.91±0.54 56.11±0.90 61.39±1.53 60.34±0.9 84.64±0.59 

Ni 30.02±0.22 40.52±0.58 17.97±0.81 18.24±0.57 0.26±0.07 

S -- -- 20.03±0.82 19.69±0.33 -- 

Si -- -- -- -- 13.81±0.31 

Pb 0.38±0.06 0.23±0.03 0.12±0.01 0.19±0.02 0.27±0.10 
3O 0.05±0.02 0.06±0.02 0.33±0.04 0.42±0.04 0.05±0.03 

Total 97.57 97.12 99.94 98.9 99.24 

LA-ICPMS (ppm) 
     

U 0.08±0.04 0.58±0.15 1.30±0.16 1.45±0.36 14.1±3.5 

Th 0.08±0.04 0.26±0.05 0.10±0.01 0.17±0.05 3.4±0.3 

      
5log fO2 (! IW) -2.05 -1.99 -1.76 -1.80 -5.02 
6log fO2 (! IW) -1.70 -1.64 -1.44 -1.45 -4.67 

DU 2.1 " 10-5 1.8 " 10-4 1.5 " 10-3 1.7 " 10-3 1.6 " 10-2 

 
±1.3 " 10-5 ±0.7 " 10-4 ±0.3 " 10-3 ±0.7 " 10-3 ±0.5 " 10-2 

DTh 6.05 " 10-5 8.2 " 10-5 9.9 " 10-5 1.9 " 10-4 4.0 " 10-3 

 
±2.00 " 10-5 ±1.8 " 10-5 ±1.9 " 10-5 ±1.0 " 10-4 ±0.5 " 10-3 

n.d. not analysed. 
1Pressure uncertainties are estimated to be ± 0.5 GPa of the reported values. 
2Temperature uncertainties are within ± 100 K. 
3Oxygene concentration in metal is the result of microprobe analysis in samples subtracted of the concentration analyzed in 
pure Fe sample Nist665 (XoNist665=0.21±0.01 wt%). 
4Oxygen fugacities relative to Iron-WŸstite buffer assuming that the activities of Fe and FeO were equal to their mole 
fraction. 
5Oxygen fugacities relative to Iron-WŸstite buffer assuming that ! FeO = 1.5. and ! Fe is calculated using the formula of Ma, 
2001  
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Appendix B. Compilation of the experimental data used to derive the coefficients of Equation 

(4) for U and Th. The uncertainties on the reported data can be found in the original papers.

DU DTh 
log(fO2) 

(#IW) 
P (Gpa) T (K) 

XS metal

(wt.%) 

Xc metal

(wt.%) 

XSi metal

(wt.%) 

XO metal 

(wt.%) 

This work ( *Data presented in Bouhifd et al, 2013) 

*2.30"10-5 -1.74 6 2173 0.00 4.8 0.00 0.03 

*4.51"10-5 1.26"10-5 -1.56 4 2073 0.00 2.94 0.00 0.05 

*2.07"10-5 2.02"10-5 -1.70 4 2075 0.00 0.00 0.00 0.05 

*1.64"10-3 4.00"10-3 -0.82 5 2273 23.28 2.14 0.00 0.75 

*5.65"10-5 3.86"10-5 -1.43 4 2128 0.00 3.68 0.00 0.03 

*1.76"10-4 8.22"10-5 -1.64 6 2173 0.00 0.00 0.00 0.06 

*1.64"10-2 1.14"10-3 -4.67 8 2373 0.00 0.00 13.81 0.05 

*1.71"10-3 1.89"10-4 -1.45 8 2373 19.69 0.00 0.00 0.42 

*3.73"10-3 1.34"10-3 -4.42 5 2273 0.00 0.49 15.76 0.16 

*1.54"10-3 9.92"10-5 -1.44 6 2173 20.03 0.00 0.00 0.33 

Malavergne et al., 2007 

4.70"10-2 -4.80 20 2673 33.30 0.00 1.50 0.00 

4.30"10-2 -5.40 5 2173 0.00 0.00 9.10 0.00 

8.65"10-3 -4.80 20 2673 2.30 2.10 26.60 0.00 

Wheeler et al., 2006 

3.30"10-5 -2.06 2 2373 2.40 0.00 0.00 0.00 

1.70"10-5 -2.02 2 2123 0.10 0.00 0.00 0.00 

4.10"10-4 -2.23 2 2123 21.40 0.00 0.00 0.00 

2.40"10-5 -2.31 3 2123 9.30 0.00 0.00 0.00 

1.20"10-3 -1.92 10 2273 28.80 0.00 0.00 0.00 

8.70"10-4 -1.80 10 2123 29.30 0.00 0.00 0.00 

1.90"10-5 -1.98 10 2223 6.80 0.00 0.00 0.00 

8.20"10-4 -1.83 10 2073 27.70 0.00 0.00 0.00 

Wohlers and Wood, 2015 
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1.14"10-2 3.88"10-4 -2.57 2 1673 36.85 0.00 0.00 0.92 

2.05"10-2 7.24"10-4 -3.42 2 1673 36.00 0.00 0.00 0.36 

1.13"10-1 3.15"10-3 -4.09 2 1673 36.86 0.00 0.00 0.21 

1.53"10+1 7.29"10-1 -4.19 2 1673 35.63 0.00 0.00 0.20 

1.79"10-2 3.69"10-3 -1.16 2 1673 33.24 0.00 0.00 3.06 

4.45"10-2 2.55"10-3 -2.99 2 1923 36.68 0.00 0.00 0.37 

5.52"10-1 2.52"10-2 -4.03 2 1923 35.55 0.00 0.00 0.21 

5.83 2.58"10-1 -4.20 2 1923 32.92 0.00 0.00 0.21 

7.05 2.44"10-1 -4.24 2 1923 33.82 0.00 0.00 0.16 

8.86"10-2 2.74"10-3 -4.03 2 1773 33.89 0.00 0.00 0.24 

3.17 1.28"10-1 -4.39 2 1773 32.18 0.00 0.00 0.51 

1.64"10-2 1.07"10-3 -1.81 2 1773 35.46 0.00 0.00 1.98 

2.03"10-2 3.03"10-3 -1.45 2 1773 33.40 0.00 0.00 3.18 

Wohlers and Wood, 2017 

3.46"10-2 4.26"10-4 -4.07 2 1908 29.31 2.45 0.00 0.15 

1.13"10-1 3.57"10-3 -4.15 2 1908 32.17 2.44 0.02 0.07 

5.67"10-1 3.10"10-2 -4.20 2 1908 32.83 2.92 0.02 0.14 

4.83"10-1 2.76"10-2 -4.21 2 1908 32.56 4.28 0.02 0.39 

1.04 6.97"10-2 -4.27 2 1908 34.23 3.90 0.01 0.18 

4.42"10-1 1.25"10-1 -3.93 2 2373 35.49 2.51 0.01 0.01 

3.57"10-3 1.95"10-1 -3.98 2 2373 35.73 2.87 0.01 0.05 

1.42 3.41"10-1 -3.83 2 2373 34.50 2.96 0.80 0.47 

4.63"10-2 5.14"10-3 -0.78 2 2373 28.94 1.62 0.08 3.91 

7.12"10-5 6.92"10-5 -4.62 2 1923 0.00 0.00 1.79 0.00 

1.11"10-4 4.47"10-6 -4.96 2 1923 0.00 0.00 3.42 0.00 

2.02"10-4 9.82"10-6 -5.41 2 1923 0.00 0.00 8.25 0.00 

2.11"10-4 8.31"10-5 -5.66 2 1923 0.00 0.00 10.94 0.00 

3.04"10-4 7.69"10-5 -4.60 2 1923 0.00 4.43 2.61 0.03 

1.59"10-4 7.84"10-4 -4.97 2 1923 0.00 4.43 6.08 0.09 

8.41"10-4 8.53"10-5 -5.01 2 1923 0.00 4.43 4.32 0.08 

4.63"10-4 0.00 -5.39 2 1923 0.00 4.43 9.39 0.03 

2.44"10-3 1.63"10-4 -5.53 2 1923 0.00 4.43 11.31 0.01 

Chidester et al., 2017 

1.08"10-1 -2.91 67 4700 0.00 0.00 20.25 2.90 

1.49"10-1 -3.46 61 5000 0.00 0.00 27.54 3.19 
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7.02"10-2 -2.44 57 3800 0.00 0.00 29.91 2.01 

9.74"10-1 -1.63 55 5400 15.01 0.00 12.14 8.03 

2.66"10-1 -3.31 57 4800 0.00 0.00 23.29 0.91 

5.82"10-2 -3.25 41 4000 0.00 0.00 31.50 0.73 

2.87"10-1 -2.08 54 4400 2.74 0.00 5.13 6.86 

Blanchard et al., 2017 

2.27"10-1 -0.66 62 3600 8.76 0.00 1.43 10.17 

1.10"10-1 -0.84 49 3500 4.13 0.00 1.10 6.79 

2.99"10-1 -0.66 70 3700 8.08 0.00 1.23 10.41 

3.18"10-1 -0.74 81 4000 10.39 0.00 2.71 12.11 

2.34"10-1 -0.96 49 3700 0.00 0.00 5.78 9.14 

3.20"10-1 -0.95 71 4000 4.12 0.00 1.60 9.20 

1.34"10-1 -0.83 54 4000 5.19 0.00 1.74 7.73 

4.84"10-1 -0.93 60 3800 0.00 0.00 3.12 10.54 

3.25"10-1 -0.85 71 4100 0.00 0.00 3.45 12.38 

Boujibar et al 2019 

3.09"10-5 1.02"10-5 -2.58 1 1973 0.61 4.09 2.91 0.12 

8.91"10-5 2.40"10-5 -2.65 1 1853 3.21 0.76 3.79 0.23 

2.95"10-4 1.70"10-4 -2.80 1 1823 2.31 0.62 4.20 0.19 

5.25"10-4 7.08"10-5 -3.16 1 1973 0.50 1.88 12.02 0.06 

2.09 1.48"10-1 -3.16 1 1973 32.79 1.77 0.16 0.46 

6.92"10-5 9.77"10-5 -3.20 1 1773 2.08 0.74 4.00 0.25 

3.31"10-5 8.32"10-6 -3.59 1 1973 0.50 1.61 11.56 0.11 

2.09 1.38"10-1 -3.59 1 1973 33.32 1.82 0.13 0.16 

3.89"10-5 1.02"10-3 -3.90 5 2173 1.68 1.90 14.43 0.06 

2.51 1.32"10-1 -3.90 5 2173 31.53 0.00 1.54 4.85 

6.17"10-4 1.10"10-4 -4.29 1 1973 0.12 2.70 10.33 0.02 

5.01"10-3 8.32"10-6 -5.23 1 1973 0.04 -- 25.42 0.55 
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Appendix C. Calculation of coefficients from equation 4 for U and Th. 

To determine the best parameterization of the behavior of Uranium and Thorium considering 

the database available, we performed a stepwise regression to determine the most pertinent 

variables to include in our parameterization and their best-fit parameters. 

We first listed all the variables with a potential influence on the U and Th partition 

coefficients. In addition to the variables present in the final parameterization (Table 2), we 

also tested the metallic C, Ni and Si concentration and the SiO2 concentration in the silicate. 

These parameters are available for all experiments in Appendix B. 

Prior to each regression, we ran a correlation analysis to avoid using redundant variables. We 

calculated the Pearson correlation coefficient (r) for each pair of variables described here. The 

Pearson correlation coefficients of all variables used in the final parameterizations are listed 

in Table C.1. We also calculated the determination coefficient (r"), presented in Table C.2, 

which quantify the proportion of linear variance of one variable that can be explained by the 

other variable. In our dataset, only a few noticeable correlations can be found between the 

variables used in the parameterizations. The most important correlation was found between 

SiO2 in the silicate and Si in the metal (r = 0.82, r" = 0.67). We therefore decided to test these 

variables in separate regressions. For the rest of the variables, the fact that no correlations 

were found in our database can be explain by the diversity of the experimental conditions (P, 

T, fO2) and the variety of starting compositions used by the different authors, which renders 

variables that are usually correlated in natural systems uncorrelated here. 

a) 

log(DU) log(fO2) 1/T log(1-XS) log(1-XO) 

log(fO2) 1.00 

1/T -0.27 1.00 

log(1-XS) 0.38 -0.29 1.00 

log(1-XO) -0.31 0.19 -0.29 1.00 

b) 

log(DTh) log(fO2) 1/T log(1-XS) log(1-XO) 

log(fO2) 1.00 

1/T -0.29 1.00 

log(1-XS) 0.29 -0.35 1.00 

log(1-XO) -0.31 -0.04 0.30 1.00 
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Table C.1. Pearson correlation coefficients (r) for each pair of variables used in the final 

parameterization of a) DU and b) DTh. 

a) 

log(DU) log(fO2) 1/T log(1-XS) log(1-XO) 

log(fO2) 1.00 

1/T 0.08 1.00 

log(1-XS) 0.14 0.08 1.00 

log(1-XO) 0.09 0.04 0.08 1.00 

b) 

log(DTh) log(fO2) 1/T log(1-XS) log(1-XO) 

log(fO2) 1.00 

1/T 0.08 1.00 

log(1-XS) 0.09 0.13 1.00 

log(1-XO) 0.10 0.00 0.09 1.00 

Table C.2. Determination coefficients (r" ) for each pair of variables used in the final 
regressions for a) U and b) Th. r" is the square product of the Pearson correlation coefficient, r, 
which quantifies the proportion of linear variance of one variable that is explained by the 
other variable. The low r" values presented here suggest the absence of multi-collinearity in 
our model. 

Regressions were performed for every non-redundant variable. For each regression, the 

overall model significance was determined with a Fisher-Snedecor test (F value and 

associated p-value), and a StudentÕs t-test was run for every single variable (t-stat and 

associated p-value). We used a significance level of # = 5%, meaning that any value 

associated with a p-value < 0.05 and a t-stat > 1.96 is considered to be of statistical 

significance, at the 95% confidence level. Every variable found to be statistically insignificant 

was set to 0 and the remaining variables were regressed another time. For each new 

regression, potential correlations of the remaining variables were checked before calculation. 

In the end, we obtained a regression with six statistically significant and uncorrelated 

variables (other than cst) to constrain the evolution of DTh and DU. 

We first ruled out of the parameterization terms related to SiO2 in the silicate and Ni in the 

metal, which were found to be of no statistical significance. We then removed the variables 
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related to C and Si in the metal from the regression process: although they are found to be 

significant variable while having a weak effect, we realized parameterization with and 

without these parameters and the overall model robustness increased for both U and Th 

parameterizations when these parameters are not taking into account. The coefficients of other 

variables remained unchanged. Furthermore, considering the absence of any major effect on 

samples within graphite capsules and our qualitative analyses of metallic C in samples 

(obtained from the deviation of microprobe totals from 100%), we removed C in the metal 

from the final parameterizations. 

The effect of pressure on DTh is poorly constrained by the available dataset (cTh = 276 ± 289, 

with a p-value of 0.54 and t-stat = 1.02 in the first parameterization), and, while the value of 

cu is shown to be of statistical significance (cU = 15.6 ± 45.2, with a p-value of 0.04 and t-stat 

= -2.52) it remains fairly negligible and overlaps with 0, within the error bar. By plotting the 

DTh/DU ratio versus pressure (Fig. 4), we found that this ratio is constant within uncertainties. 

We therefore decided to fix the parameter cTh and cU equal to 0, reducing the number of 

variables in the two parameterizations (other than cst) to four, without any effect on the other 

variables. 

The final parameterizations of log DU and log DTh present fairly robust overall model 

significance. 85% and 82% (R2) of the respective variations of log DU and log DTh observed 

within the data are accounted for by the variables included in the final parameterization. The 

Fisher-Snedecor test values of each model (96.76 for U and 35.65 for Th) associated to its p-

value (significance F) confirm the overall pertinence of these parameterizations. The 

significance of each variable used in these models is also confirmed by their calculated p-

values. 
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Final parameterization of logDU 

Regression Statistics 

Multiple R 0.92 

R2 0.85 

Adjusted R2 0.83 

Standard 

error 
0.67 

Observations 74 

  
Variance Analysis 

degrees of freedom Square Sum 
Mean 

Sum 
F-value

Significance 

F 

Regression 4 182.46 45.61 96.76 9.24 .10-28 

Residual 70 32.99 0.47 

Total 74 215.45 

 

Coefficients 
Standard 

errors 
t-Stat p-value

cst -1.52 0.05 -2.94 0.004 

a -0.72 0.10 -9.69 1.44 .10-14 

b -8346 1103 -8.29 5.26 .10-12 

d -15.3 1.10 -13.50 3.61 .10-21

f -51.5 7.80 -6.55 7.85 .10-9 
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Final parameterization of logDTh 

Regression Statistics 

Multiple R 0.88 

R2 0.82 

Adjusted R2 0.76 

Standard 

error 
0.71 

Observations 44 

  
Variance Analysis 

degrees of freedom Square Sum 
Mean 

Sum 
F-value

Significance 

F 

Regression 4 72.87 18.21 35.65 1.53 .10-12 

Residual 39 19.92 0.51 

Total 43 92.79 

 

Coefficients 
Standard 

errors 
t-Stat p-value

cst 0.77 1.10 0.24 0.80 

a -0.96 0.10 -3.20 0.002 

b -9967 2618 -5.01 7.22 .10-6 

d -13.7 1.40 -9.79 4.60 .10-12 

f -137.8 26.6 -6.15 2.12 .10-5 

Table C.3. Details of the regressions of equation (4) and associated significance tests. 
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Appendix D. (Th/U) value in EH and EL Chondrites. 

Figure S1: Th/U measured in fall EH and EL 
chondrites. Data from Dauphas and Pourmand 
(2015) (plain symbol) and Barrat et al. (2014) (open 
symbol). U and Th concentrations are obtained 
using isotope dilution measurements in Dauphas 
and Pourmand (2015) and classical ICPMS 
technique measurements in Barrat et al., (2012), 
with a precision on U/Th ratio of 2.4% and 7.15% 
(2stdev), respectively. To determine these errors, we 
have considered the replicate measurements 
published for chondrites using the same analytical 
techniques. Seven measurements of the 
carbonaceous chondrite Allende were published in 
Pourmand and Dauphas (2010). They obtain a 
precision of 2.4% (2stdev) on Th/U (3.77±0.09). 
Barrat et al. (2012) published 6 measurements on 
Orgueil (carbonaceous chondrite). They obtained 
precision of 7.15% (2stdev) on Th/U (3.57±0.25). 
These error bars are represented in the figure. They 
are always smaller than the symbol size for data 
published by Dauphas and Pourmand (2015). 
Among the data represented in this plot, 3 samples 
are significantly outside the error bar (dark blue 
and orange rectangle, for EH and EL chondrites, 
respectively), which have been removed from the 
dataset. The resulting Th/U average values are 
significantly different: (Th/U)EH=3.24±0.17 and 
(Th/U)EL=4.39±0.52 (light blue and orange fields, 
respectively). 

Barrat, J.A., Zanda, B., Moynier, F., Bollinger, C., Liorzou, C., and Bayon, G. (2012). 

Geochemistry of CI chondrites: Major and trace elements, and Cu and Zn Isotopes. Geochim. 

Cosmochim. Acta 83, 79Ð92. 

Barrat, J.A., Zanda, B., Jambon, A., and Bollinger, C. (2014). The lithophile trace elements in 

enstatite chondrites. Geochim. Cosmochim. Acta 128, 71Ð94. 

Dauphas, N., and Pourmand, A. (2015). Thulium anomalies and rare earth element patterns in 

meteorites and Earth: Nebular fractionation and the nugget effect. Geochim. Cosmochim. 

Acta 163, 234Ð261. 

Pourmand, A., and Dauphas, N. (2010). Distribution coefficients of 60 elements on TODGA 

resin: Application to Ca, Lu, Hf, U and Th isotope geochemistry. Talanta 81, 741Ð753. 
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3! Perspectives 

Dans cette Žtude, nous avons dŽveloppŽ une paramŽtrisation permettant de quantifier le 

comportement de U et Th dans lÕensemble des conditions de lÕocŽan magmatique. Ceci nous a 

permis de quantifier les faibles proportions de ces ŽlŽments rentrant dans le noyau, avec ou 

sans apport de soufre, ce qui exclut leur participation ˆ la gen•se de la geodynamo terrestre.  

En plus dÕapporter de nouvelles contraintes sur la composition du noyau terrestre en ŽlŽments 

lŽgers, ces paramŽtrisations nous renseignent Žgalement sur les configurations de U et Th 

dans le contexte de lÕocŽan magmatique. 

Pour rappel, la constante "a" utilisŽe dans cette Žtude (Žquation 4 de lÕarticle) est dŽfinie 

comme Žtant Žgale au quart de la valeur de la valence de lÕŽlŽment ŽtudiŽ (cf. Chapitre 3, 

paragraphe 3). Nous pouvons donc extrapoler la valence dÕun ŽlŽment chimique ˆ partir de sa 

paramŽtrisation. Il est possible de visualiser cette relation en tra•ant lÕŽvolution du logarithme 

du coefficient de partage (log D) des expŽriences ŽtudiŽes, en fonction du logarithme de la 

fugacitŽ dÕoxyg•ne (log fo2) de ces derni•res, une fois corrigŽes des autres param•tres (P, T, 

XS... ramenŽs ˆ une valeur standard). LÕensemble des points expŽrimentaux doivent en thŽorie 

sÕaligner sur une droite de pente de valeur !
"

#
. Si plusieurs droites sont nŽcessaires pour

expliquer la rŽpartition des points expŽrimentaux, la rupture de pente peut alors •tre associŽe 

ˆ un changement de valence de lÕŽlŽment ŽtudiŽ dans le champ de fugacitŽ dÕoxyg•ne 

correspondant. 

La valeur obtenue lors de la paramŽtrisation de Th (aTh = Ð0.96 ± 0.1 ) est cohŽrente avec 

lÕidŽe dÕun Thorium quadrivalent (Th+4) ne changeant pas dÕŽtat dÕoxydation dans la gamme 

de fugacitŽ dÕoxyg•ne ŽtudiŽe. 

La valeur de la constante "a" obtenue pour Uranium (aU = Ð0.72 ± 0.1) est plus complexe ˆ 

interprŽter.  

LÕUranium est un ŽlŽment pouvant exister sous diffŽrents Žtats stables : +3, +4 et +6 (Kosog 

et al., 2012). Des formes +2 et +5 de lÕUranium ont dŽjˆ ŽtŽ synthŽtisŽes dans des verres ou 

composŽs organiques mais ce rŽv•lent tr•s instables. Les conditions les plus rŽduites dans 

lesquelles a ŽtŽ ŽtudiŽ lÕŽtat dÕoxydation de lÕUranium correspondent environ au tampon IW. 

Ces Žtudes ont ŽtŽ rŽalisŽes dans le cadre des dŽveloppements des verres de confinement des 

dŽchets radioactifs, afin de contraindre la stabilitŽ de lÕranium dans cet environnement 

atomique. Ces verres dans lesquels sont fondus les dŽchets radioactifs sont eux-m•mes coulŽs 
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dans des conteneurs standard de verre (CSDV) en acier inoxydable rŽfractaire qui, en plus de 

stopper les rayonnements bŽta, jouent le r™le de tampon redox en gŽnŽrant un milieu 

rŽducteur. Dans ce contexte, lÕuranium se trouve majoritairement sous forme tŽtravalente, 

mais peut Žgalement •tre stabilisŽ sous forme trivalente dans des verres borosilicatŽs 

(Schreiber and Balazs, 1982). En contexte gŽologique, lÕUranium est observŽ sous deux 

formes : U+6 en condition oxydante et U+4 en condition rŽduite (Andersen et al., 2015) 

Bien quÕŽvoquŽ par la plupart des prŽcŽdentes Žtudes (Bouhifd et al., 2013; Malavergne et al., 

2007; Wohlers and Wood, 2017), un Žtat dÕoxydation +4 ne permet pas dÕexpliquer la 

rŽpartition des donnŽes expŽrimentales utilisŽ dans cette Žtude (Figure 57). LÕinterprŽtation la 

plus simple serait de considŽrer un Žtat dÕoxydation +3 de lÕuranium correspondant ˆ 4.aU

(avec aU=0.73 dans la prŽsente Žtude). Cependant, cette configuration de lÕUranium nÕa 

jamais ŽtŽ observŽe dans des Žchantillons naturels, bien que thŽoriquement stable (Farges et 

al., 1992). En 2017, Chidester et al. propos•rent la formation de U+2 en conditions rŽduites 

pour expliquer leurs donnŽes obtenues en cellules ˆ enclumes de diamants (jusquÕˆ 67 GPa et 

5400 K). Blanchard et al., (2017) valid•rent lÕhypoth•se dÕun Uranium divalent dans leur 

Žtude menŽe dans des conditions similaires (jusquÕˆ 81 GPa et 4100 K). Pourtant, une fois 

corrigŽ de la pression et de la tempŽrature, lÕensemble des donnŽes de la littŽrature recueilli 

ici sÕaligne difficilement sur une pente de valeur -0.5 (Figure 57). De plus, lÕUranium divalent 

reste un Žtat dÕoxydation rarement observŽ, uniquement dans quelques composŽs organiques 

instables (MacDonald et al., 2013). 

En rŽsumŽ, les deux hypoth•ses expliquant le mieux la rŽpartition des donnŽes expŽrimentales 

correspondent ˆ un Žtat trivalent de lÕUranium dans lÕensemble des Žchantillons 

expŽrimentaux, ou bien la coexistence de deux valences au sein de lÕŽchantillon statistique 

ŽtudiŽ ici : +2 pour les Žchantillons rŽduits et +4 pour les plus oxydŽs, ce qui expliquerait 

lÕobtention dÕune valeur de aU "entre deux". (Figure 57) 
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Afin de clairement quantifier la valence de lÕUranium et du Thorium dans les conditions de 

lÕocŽan magmatique (<IW), nous avons rŽalisŽ des expŽriences de partage mŽtal-silicate de 

lÕUranium et du Thorium en piston-cylindre, ˆ 1 GPa et 1773 K, o• seule varie la fugacitŽ 

dÕoxyg•ne. Nous avons menŽ des analyses XANES, rŽalisŽes ˆ lÕESRF (Grenoble, France), 

dans les verres des Žchantillons les plus oxydŽs et les plus rŽduits (Figure 57), afin de mesurer 

la valence de lÕuranium et du thorium. Nous observons un dŽcalage de 1.7 eV des pics des 

spectres normalisŽs d'uranium entre les Žchantillons les plus rŽduits et les plus oxydŽs. A 

l'inverse, les pics des spectres normalisŽs du Thorium ne prŽsentent aucun dŽcalage pour les 

m•mes Žchantillons (Figure 58), ce qui confirme le fait que le Thorium reste tŽtravalent dans 

l'ensemble des conditions oxydo-rŽductrices ŽtudiŽs ici. Nous mettons ainsi clairement en 

Žvidence l'existence de l'uranium sous deux Žtats de valences entre IW et IW-5. L'absence de 

standard de verre d'uranium et de thorium ˆ notre disposition lors des analyses ne permet pas 

de clairement quantifier la valence de ces ŽlŽments dans nos Žchantillons. De nouvelles 

-7

-6

-5

-4

-3

-2

-1

0

-7 -6 -5 -4 -3 -2 -1 0

lo
g 

D
U

log fO2 (! IW)  

Data from the 
literature

This work

U (II)

U (IV)

Figure 57. Evolution du coefficient de partage de l'Uranium en fonction de la fugacitŽ d'oxyg•ne 
dans les Žchantillons expŽrimentaux, corrigŽ de la pression et de la tempŽrature. Les donnŽes de 
la littŽrature sont extraites de Blanchard et al., 2017; Bouhifd et al., 2013; Chidester et al., 2017; 
Malavergne et al., 2007; Wheeler et al., 2006; Wohlers and Wood, 2017. Sont ici exclus les 
donnŽes de partage sulfure-silicate. Les droites U(II) et U(IV), respectivement de pente 0.5 et 1, 
reprŽsentent lÕŽvolution thŽorique du coefficient de partage dÕun Uranium divalent ou tŽtravalent 
en fonction de la fo2. 
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analyses des Žchantillons, associŽes ˆ l'analyse de standard de verre, permettrons de 

clairement identifier les valences de l'uranium en conditions rŽductrices. 
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Figure 58 DŽcalages des pics des spectres XANES normalisŽs de l'uranium et du thorium au 
sein de verres silicatŽs synthŽtisŽs dans des conditions de fugacitŽs d'oxyg•ne Žvoluant de IW-
1.5 ˆ IW- 5.3. Alors qu'aucun dŽcalage n'est visible dans le cas du thorium, ce qui confirme 
son Žtat tŽtravalent dans l'ensemble des Žchantillons, un dŽcalage de 1.7 eV dans le cas de 
l'uranium est observable entre les Žchantillons synthŽtisŽs ˆ IW-1.5 et les Žchantillons 
synthŽtisŽs ˆ IW-5. Ce dŽcalage est rŽvŽlateur d'un changement de valence de l'uranium entre 
ces diffŽrents Žchantillons. 





CHAPITRE 5. IMPACT DE LA FORMATION 
DU NOYAU SUR LE BUGDET TERRES 

RARES DES PLANETES TELLURIQUES. 

1! Contexte et objectif de lÕŽtude 

Nous les avons ŽvoquŽs prŽcŽdemment, les ŽlŽments terres rares (REE pour Rare Earth 

Elements) sont des ŽlŽments rŽfractaires (T50%condensation compris entre 1356 et 1659 K 

(Lodders, 2003)), classiquement considŽrŽ comme des ŽlŽments lithophiles. Les rapports 

ŽlŽmentaires de ces ŽlŽments sont donc, en thŽorie, les m•mes entre la BSE et les chondrites. 

La plupart des chondrites montrent un motif dÕabondances en REE identiques ˆ celui des 

chondrites CI, mais avec des concentrations variables (voir Appendix C de ce chapitre pour 

plus de dŽtail). Une exception ˆ cela sont les EL6, dont les fractionnements mesurŽs par 

rapport au CI sont imputŽs au processus de fusion partielle et mŽtamorphismes en syst•me 

ouvert subi par les Žchantillons (Boyet et al., 2018). La plupart des mod•les sÕattachant ˆ 

dŽfinir la composition de la Terre consid•rent donc que les REE sont prŽsents dans la BSE en 

abondance chondritique (composition CI) moyennant un facteur dÕenrichissement des 

concentrations de la BSE par rapport au CI. Ce facteur dÕenrichissement des ŽlŽments 

rŽfractaires variant dÕune Žtude ˆ lÕautre, il en rŽsulte des concentrations terrestres en REE 

prŽsentant des variations de pr•s de 25% d'une Žtude ˆ l'autre. 

Toutefois cette vision dÕune Terre silicatŽe prŽsentant une absence de fractionnement des 

Terres Rares par rapport ˆ son matŽriel dÕorigine fut remis en cause en 2005 lorsque Boyet et 

Carlson (2005) mirent en Žvidence que la Terre est enrichie en 142Nd par rapport aux 

chondrites.  

Le NŽodyme est un ŽlŽments terre rare prŽsentant plusieurs isotopes dont les abondances 

relatives sont le rŽsultat de divers processus nuclŽosynthŽtiques et/ou radiogŽniques. 142Nd est 

un isotope rŽsultant de processus nuclŽosynthŽtique de type "s" ainsi que de la dŽcroissance 

du 146Sm, isotope radioactif aujourdÕhui Žteint possŽdant une demi-vie de 103 Ma.  

Cet enrichissement sÕexprime par un rapport 142Nd/144Nd (144Nd Žtant un isotope stable) plus 

ŽlevŽ de 18 ± 5 ppm par rapport ˆ la valeur chondritique moyenne (Boyet and Carlson, 2005). 

Cet Žcart diminue lorsque lÕon sÕintŽresse uniquement aux chondrites ˆ enstatite, qui prŽsente 

un appauvrissement moyen de 10 ppm par rapport aux roches terrestres (Boyet et al., 2018). 
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Face ˆ ces observations, deux hypoth•ses ont ŽtŽ proposŽes pour expliquer ce dŽcalage entre 

la Terre et les chondrites : 

¥ Un fractionnement entre Sm et Nd lors de la diffŽrenciation prŽcoce de la Terre. Ce

dernier entrainerait un enrichissement relatif de la BSE en Sm par rapport ˆ Nd (cette

diffŽrenciation ayant lieu ˆ haute tempŽrature, elle nÕentra”nerait aucun fractionnement

isotopique), ce qui gŽn•re une BSE enrichie en 142Nd par rapport ˆ ses constituants de

dŽpart. Cette hypoth•se implique lÕexistence dÕun rŽservoir complŽmentaire enrichi en

ŽlŽments incompatibles, encore jamais ŽchantillonnŽ.

¥ Une anomalie nuclŽosynthŽtique prŽsente dans la nŽbuleuse solaire rŽsultat de

diffŽrents processus stellaires entrainant une hŽtŽrogŽnŽitŽ spatiale / temporelle

ŽchantillonnŽe par diffŽrents objets du Syst•me Solaire

Ces deux hypoth•ses ne sont pas mutuellement exclusives et peuvent toute les deux 

contribuer au fractionnement observŽ sur Terre aujourdÕhui. 

Dans cet article, nous Žtudions la premi•re hypoth•se. Pour obtenir la diffŽrence observŽe 

entre le rapport 142Nd/144Nd des roches terrestres et la valeur moyenne des chondrites, une 

augmentation du rapport Sm/Nd de la BSE de 6% par rapport ˆ sa valeur chondritique est 

nŽcessaire. Plusieurs mod•les ont ŽtŽ proposŽs afin de dŽfinir ce potentiel rŽservoir cachŽ.  

Les premi•res hypoth•ses se sont portŽes sur une diffŽrenciation ayant lieu au sein m•me de 

la Terre silicatŽe, en proposant lÕexistence dÕun rŽservoir enrichi en ŽlŽments incompatibles ˆ 

la base du manteau (Boyet and Carlson, 2005), derni•re trace dÕun ocŽan magmatique basal 

(Labrosse et al., 2007). Toutefois, comme nous lÕavons ŽvoquŽ dans le chapitre 1, paragraphe 

5.3, ce scŽnario pose plusieurs probl•mes gŽodynamiques  et il est difficilement concevable 

quÕun tel rŽservoir soit restŽ isolŽ lors de lÕimpact de ThŽia (Campbell and OÕNeill, 2012). 

Une autre option est de considŽrer la formation dÕune crožte prŽcoce qui concentrerait les 

ŽlŽments incompatibles en surface de la Terre, avant que des impacts gŽants nÕŽjectent cette 

crožte laissant la Terre fractionnŽe en ŽlŽments incompatibles (OÕNeill and Palme, 2008). 

Toutefois, lÕŽrosion de la Terre par impacts est encore sujet ˆ dŽbat, car contradictoire avec 

plusieurs observations isotopiques (Albar•de, 2009). De plus, un tel appauvrissement en 

ŽlŽments incompatibles, implique une perte de pr•s 50% du budget de la Terre en ŽlŽment 

radioactifs (U, Th) ce qui entra”nerait une vitesse de refroidissement de la Terre trop rapide 

(Campbell and St C. OÕNeill, 2012).  

Un autre possible rŽservoir cachŽ pour expliquer un fractionnement du Sm et du Nd sur Terre 

reste le noyau. Alors que Bouhifd et al. (2015) dŽmontr•rent que ces ŽlŽments restent 
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lithophiles et ne sont pas fractionnŽs dans le contexte dÕaccrŽtion terrestre, Wohlers and 

Wood (2015) propos•rent que lÕajout tardif dÕun matŽriel riche en soufre ˆ la fin de 

lÕaccrŽtion terrestre puisse fractionner Sm et Nd de fa•on ˆ reproduire le rapport 

superchondritique 142Nd/144Nd. Toutefois, cette proposition est fondŽe sur des expŽriences de 

partage rŽalisŽes en dessous du liquidus chondritique et donc difficilement applicables au 

contexte dÕocŽan magmatique. Ce mod•le fut dŽsavouŽ par la m•me Žquipe, ˆ partir 

dÕexpŽriences rŽalisŽes ˆ plus haute tempŽrature, toujours en milieu riche en soufre (Wohlers 

and Wood, 2017). La concentration des REE dans les olldhamites au sein des chondrites ˆ 

enstatite (EC) montre que ces derniers ne sont pas strictement lithophiles en conditions 

rŽduite. 

Afin de mieux contraindre le potentiel fractionnement de ces ŽlŽments dans le contexte 

dÕocŽan magmatique, nous Žlargissons lÕŽtude expŽrimentale menŽe jusqu'ˆ prŽsent aux REE 

voisins (La, Ce, Pr, Nd, Sm, Eu, Gd). Alors que la plupart de ces ŽlŽments sont classiquement 

considŽrŽs comme trivalents, Eu est connues pour exister ˆ lÕŽtat divalent dans des conditions 

redox infŽrieures au IW (Burnham et al., 2015), Ce existe en valence +4 pour des conditions 

oxydŽes qui ne sÕappliquent pas ˆ notre Žtude (Burnham and Berry, 2014). Il a Žgalement ŽtŽ 

dŽmontrŽ que Sm poss•de un Žtat divalent dans les conditions redox de la nŽbuleuse solaire 

(Ingrao et al., 2019). Ces diffŽrents Žtats dÕoxydation entre des ŽlŽments possŽdant des 

structures atomiques similaires peuvent gŽnŽrer des comportements diffŽrents lors dÕun 

Žpisode de partage entre phase mŽtallique (ou sulfure) et une phase silicatŽe. Le 

fractionnement de Eu par rapport aux autres REE a dŽjˆ ŽtŽ mis en Žvidence dans le contexte 

de la nŽbuleuse solaire lors de la formation de sulfure (CaS et FeS) (Lodders, 1996). 

Afin de clairement contraindre le comportement des ŽlŽment terres rares lŽgers (La, Ce, Pr, 

Nd, Sm, Eu, Gd) dans le contexte de lÕaccrŽtion terrestre, nous avons rŽalisŽ de nouvelles 

expŽriences de partage mŽtal (sulfure) - silicate en presse multi-enclumes dans des conditions 

de pressions (de 6 ˆ 14 GPa), tempŽratures (de 2300 ˆ 2560 K) et de fugacitŽ dÕoxyg•ne ( de 

IW ˆ IW-4) cohŽrentes avec lÕŽtude de la formation dÕun noyau mŽtallique au sein dÕun ocŽan 

magmatique. Nous prŽsentons ici les premiers coefficients de partage mŽtal Ð silicate obtenus 

expŽrimentalement pour La, Ce, Pr, Eu et Gd. En combinant nos rŽsultats aux donnŽes de 

partages des prŽcŽdentes Žtudes, il nous est possible dÕaffirmer que la pression joue un r™le 

nŽgligeable sur le comportement de ces ŽlŽments, nos donnŽes Žtant cohŽrentes avec celles 

obtenues ˆ basses pressions (Ingrao et al., 2019). Les principaux param•tres influen•ant le 
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comportement des terres rares sont la fo2 du syst•me et la concentration en soufre dans le 

mŽtal. Toutefois, nous dŽmontrons ici que la formation du noyau ne peut gŽnŽrer un 

fractionnement significatif entre REE, ni appauvrir la BSE en ces ŽlŽments de fa•on 

significative. Nous dŽmontrons Žgalement que lÕaccrŽtion terrestre, lorsque modŽlisŽe ˆ partir 

de briques ŽlŽmentaires ayant une composition compatible avec les observations isotopiques 

(cf chapitre 1, paragraphe 3), ne peut produire des concentrations en ŽlŽments rŽfractaires 

dans la BSE compatibles avec des facteurs dÕenrichissement supŽrieur ˆ 2.10. Enfin nous 

montrons dans cet article que la sŽgrŽgation dÕune phase riche en soufre ne peut gŽnŽrer les 

fractionnements isotopiques en REE observŽs dans la BSE par rapport aux chondrites, et ne 

peut altŽrer le rapport Sm/Nd du rŽservoir silicatŽ de nÕimporte quelle plan•te du Syst•me 

Solaire avant sa diffŽrenciation. 

2! "Determination of the refractory enrichment factor from metal -

silicate experiments on Rare Earth Elements" Article 

prochainement soumis dans Earth and Planetary Science 

Letters. 
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Abstract 9 

This study investigates the partitioning of Rare Earth Elements (REE) from La to Gd between 10 

molten metal and silicate liquid during EarthÕs core-mantle differentiation. We report new 11 

metal-silicate partition coefficients determined from 24 multi-anvil experiments. Experiments 12 

were performed at both 6 and 14 GPa, with temperatures ranging between 2300 to 2560 K 13 

and oxygen fugacities ranging from the IW (Iron-Wustite buffer) to IW Ð 4. REE behavior is 14 

mainly constrained by the oxygen fugacity and the S concentration in the metallic phase of 15 

the system. By compiling all existing data on molten metal-silicate liquid partitioning, we 16 

develop global models of REE partitioning between the mantle and core throughout EarthÕs 17 

accretion. When using building blocks mixing supported by isotopic observations, the 18 

modeled Bulk Silicate Earth (BSE) reproduced an enrichment factor of refractory lithophile 19 

elements (RLE) of 1.85±0.25 compared to CI. This value is in the lower range of those 20 

proposed in the literature. Higher RLE enrichment factors require building blocks mixing that 21 

fail to reproduce the EarthÕs main isotopic signature and/or other BSE elemental ratios. We 22 

also confirm that the formation of the core, with or without segregation of a sulfide phase, 23 
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does not fractionate REE and cannot be responsible for the 142Nd excess measured in modern 24 

terrestrial samples relative to chondrites. 25 
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Introduction  26 

The planets of our Solar System result from the accretion of smaller objects including 27 

differentiated protoplanetary bodies and primitive objects formed in the early SunÕs 28 

protoplanetary disk. The global chemical composition of differentiated objects, which are 29 

composed of a metallic core surrounding by a silicate reservoir, is commonly estimated from 30 

the measurements of primitive ÒchondriticÓ meteorites, which escaped planetary 31 

differentiation. Core-mantle differentiation processes concentrate siderophile elements in the 32 

metallic core and lithophile elements in the silicate portions relative to the core/mantle mass 33 

ratio. In addition, planetary bodies are depleted in volatile elements compared to chondrites 34 

but should possesses chondritic refractory lithophile elements (RLE). Ratios between 35 

elements characterized by high condensation temperature (e.g. Ca, Al, rare earth elements) are 36 

similar in the different groups of chondrites (Wasson and Kalleymen, 1988). This observation 37 

is at the foundation of many geochemical models used for reconstructing the composition of 38 

the bulk silicate Earth (BSE). They find a BSE enriched in refractory lithophile elements 39 

(RLE) compared to CI, by a factor varying from 2.1 to 2.8, while all their ratios remain 40 

chondritic (Lyubetskaya and Korenaga, 2007; McDonough and Sun, 1995; Palme and 41 

OÕNeill, 2014). This theory has been challenged with the measurement of a small excess in 42 

142Nd in modern terrestrial samples relative to chondrites (between 30 to 10 part per million 43 

excess on the 142Nd/144Nd ratio depending of the chondrite group; Boyet and Carlson, 2005; 44 

Gannoun and Boyet 2011). Variation of the 142Nd/144Nd ratio measured between the different 45 

groups of chondrites reflects nucleosynthetic heterogeneities in the protoplanetary disk during 46 

accretion stage. Variations between these groups are also measured in Nd mass independent 47 

stable isotope ratios (145Nd/144Nd, 148Nd/144Nd and 150Nd/144Nd). The smallest difference in 48 

142Nd between chondrite and terrestrial samples is for the enstatite chondrite group (average 49 
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value -10 ppm) and the analytical precision does not allowed to detect significant variation in 50 

other Nd isotope ratios relative to the terrestrial reference (Boyet et al., 2018). Since 142Nd is 51 

also produced by the radioactive decay of 146Sm, the small excess of 142Nd in modern 52 

terrestrial samples could be the result of silicate differentiation processes producing Sm/Nd 53 

fraction during the lifetime of the parent isotope (T1/2 
146Sm=103 Ma). The first option is a 54 

hidden enriched reservoir (low Sm/Nd) located at the base of the mantle where it would have 55 

escaped homogenization during the giant impact forming the Moon and mantle convection 56 

(Boyet and Carlson, 2005). Alternatively, this early-enriched reservoir could have been lost 57 

during accretion leaving the Bulk Earth depleted in incompatible elements and with a higher 58 

Sm/Nd. During collision of embryos, the crusts are preferentially lost (OÕNeill and Palme, 59 

2008, Caro et al 2008, Carter et al., 2018). This it would also imply a depletion of the Earth in 60 

heat producing elements by 20-50% of their chondritic values, leading to unlikely cooling 61 

rates of Earth over time (Campbell and OÕNeill, 2012, Carter et al., 2018). 62 

Alternatively, it has been proposed that the core may be the complementary enriched reservoir 63 

(Andreasen et al., 2008). While experimental data suggest that Sm and Nd remain lithophile 64 

and behave in a similar fashion during liquid metal Ð liquid silicate partitioning (Bouhifd et 65 

al., 2015), it has been proposed that the addition of a significant amount of S entering the core 66 

would fractionate Sm and Nd enough to explain the small 142Nd excess in modern terrestrial 67 

samples relative to chondrites (Wohlers and Wood, 2015). A small number of recent 68 

experiments performed at higher temperature (2100¡C), more compatible with core 69 

segregation, seems to refute elemental fractionation between Sm and Nd in sulphur-rich 70 

environment (Wohlers and Wood, 2017). To definitely constrain the behavior of REE during 71 

core-mantle differentiation processes, we report metal-silicate partitioning coefficients 72 

determined from 24 multi-anvil experiments. We extend the range of pressure to 14 GPa 73 

whereas previous measurements were done between 1.5 to 8 GPa. Experiments were 74 
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performed between 2300 to 2560 K, and for oxygen fugacities ranging from the IW (Iron-75 

Wustite buffer) to IW Ð 4. We bring here new partition coefficients for REE from La to Gd 76 

liquid metal-liquid silicate system with various amounts of S. Our new data set combined 77 

with all existing experimental results give a coherent parameterization of the behavior of 78 

these REE during magma ocean episodes for planetary bodies of different size and 79 

composition. These results provide an opportunity to predict a potential Sm/Nd fractionation 80 

in primitive mantle after core formation for a large range of parent bodies, a mandatory 81 

information to have for estimating silicate differentiation ages using the short lived 146Sm-82 

142Nd systematics. 83 

2. Experimental methods84 

2.1. Starting materials 85 

Starting silicate consists of a natural equilibrated EC (Hvittis EL6, composition given by 86 

Rubin, 1983) grounded and subsequently doped with trace elements, at the level ranging from87 

1500 ppm to 1 wt% per REE. To avoid possible HenryÕs law violations, especially for high 88 

concentration doping, different types of doping solutions are synthesized from AAS standard 89 

solutions. La, Ce, Pr, Nd and Sm compose type A solutions, while type B solutions contain 90 

Nd, Sm, Eu and Gd. For sulphur-rich experiments, which require the less doping due to their 91 

higher partition coefficients, a type C solution containing all 7 REE from La to Gd at a level 92 

of 1500 ppm each is synthesized.  All solutions contain Nd and Sm in order to compare our 93 

experiments with previous studies (Bouhifd et al., 2015; Wohlers and Wood, 2017). 94 

Various amounts of Fe-rich alloys (in the FeÐNiÐSiÐS system) are then added at 50:50 95 

proportions. The control of the fo2 between IW to IW-5 is performed by addition of metallic96 

Si to the starting material, resulting in the reduction of the FeO present in the silicate phase 97 
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from about 20 wt% to ��0.2 wt% in some run-products. Each mixture was mixed and grounded 98 

under ethanol, before drying and stored in vacuum sealed apparatus for at least 48 h.99 

2.2. High pressure and high temperature syntheses 100 

High-pressure and high-temperature experiments have been carried out by using the French 101 

national 1000-ton and 1500-ton multi-anvil facilities in the Laboratoire Magmas et Volcans 102 

(LMV) in Clermont-Ferrand. Experimental conditions are summarized in Table 1 and 103 

pressure calibrations are similar to those already described in Boujibar et al., (2014) and 104 

Hammouda (2003). The pressure assembly consists of Cr-doped MgO octahedron, 18 or 14 105 

mm edge length, containing graphite or LaCrO3 heater, respectively. The octahedron is 106 

compressed using 32 mm tungsten carbide anvils with truncation edge lengths of 11 and 8 107 

mm (with 18 and 14 mm octahedra, respectively) and pyrophyllite gaskets. The samples are 108 

contained either in graphite for 6 GPa experiments or in MgO single crystal capsules for 14 109 

GPa experiments. The assembled octahedra are dried in an oven at 500 K overnight before 110 

each experiment. The samples are first compressed to the desired pressure at room 111 

temperature and then heated to the target temperature for durations of 2 to 4 min. These 112 

durations are sufficient to achieve equilibrium between silicate melt and metallic liquid (e.g. 113 

Thilbault and Walter, 1995) and to prevent excessive reaction between the capsule and the 114 

silicate or metallic phases. Textural and chemical criteria confirmed achievement of 115 

equilibrium in the sample. Temperatures are monitored with a thin axial W5Re/W26Re 116 

thermocouple whose junction is in direct contact with the top of the capsule. In case 117 

thermocouple is lost, temperature is determined using power/temperature relation determined 118 

in previous experiments. The pressure and temperature uncertainties are estimated to be ±1 119 

GPa and ± 100 K respectively, since no pressure correction was made for the emf of the 120 

thermocouple (e.g. Li et al., 2003). The samples were quenched by shutting off the power, 121 
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which resulted in a quench of approximately 800 K/s. The samples were then decompressed 122 

over about 12h. After the completion of each experiment, the run-product was mounted in 123 

epoxy, polished and carbon coated for the chemical analyses. 124 

2.3. Electron Microprobe    125 

Major and minor elements in the metal and silicate phases were analyzed with the LMV 126 

CAMECA SX100 electron microprobe with a 20 kV accelerating voltage. Major elements 127 

analyses in the silicate phase were performed at 50 nA with a 5-20 µm defocused beam, 128 

counting times on the peak ranging from 5 to 80 seconds depending on element concentrations 129 

and detection limit requirements. The standards were natural minerals and synthetic oxides for 130 

silicates (Si, Ca: wollastonite; Mg: forsterite; Al: Al2O3; Fe: fayalite; Na: albite; K: orthoclase; 131 

Ti, Mn: MnTiO3; Cr: Cr2O3; Ni: NiO), pyrite for Fe and S in sulfides, pure metal (Fe, Mn, Si, 132 

Mg, Ni, Cr) for metallic alloys. For metallic phases analyses, we used a defocused beam (10Ð20 133 

µm), beam currents of 15 nA for the major elements (Fe, Ni, S and Si) or 150 nA for the trace 134 

elements, and counting times on the peak ranging from 5 to 60 s. Pure Ni, Si and Fe metals were 135 

used as standards. For samples embedded in graphite capsules, we estimated the carbon contents 136 

in Fe-alloys from the deviation to 100% of the analyses totals. 137 

2.4. Laser Ablation ICP-MS    138 

Trace elements concentrations are determined using the LMV Elements XR laser induced 139 

coupled plasma-mass spectrometer (LA ICP-MS) coupled with a 193 nm ArF excimer type 140 

laser (Resonetics M-50). The laser is fired on selected sample regions at a repetition rate of 2 141 

to 4 Hz with 4 mJ output energy beam, with a spot size diameter of 15Ð44 µm in the silicate, 142 

and 80-130 µm in the metal. Ablation duration last usually around 80 s and is done in a pure 143 

He atmosphere. Reference material glasses NIST SRM 610, NIST 612 and BCR2-G were 144 
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used for external calibration (Gagnon et al., 2008), and 29Si, 57Fe and 60Ni were used as 145 

internal calibrator. All data were processed using the GLITTER software package 146 

(Achterberg et al., 2001). Ca signal was monitored during metal analyses and Fe and Ni 147 

signals during silicate analyses. Any sudden variation of their contents was indicative of 148 

phase contamination (metal contamination during the silicate phase analysis, or the opposite) 149 

and data are rejected. 150 

2.5 Oxygen fugacity determination 151 

Oxygen fugacity is calculated based on the Fe and FeO contents of the metal and silicate 152 

quenched phases, considering the equilibrium reaction: 153 

154 

Femetal + $ O2 % FeOsilicate (1) 155 

156 

The fO2 can thus be estimated relative to the Iron-WŸstite buffer (IW) from the activities of 157 

Fe and FeO in the metal and silicate following the equation: 158 

159 

log fO2(!IW) = %&'()
* +,-

./0

* +,
1,2 (2) 160 

where 3456
789  = : 456

789;& <456
789 and 345

=5>  = : 45
=5> ;& <45

=5>  represent the activity of FeO in the silicate 161 

liquid and Fe in the metal phase, respectively. <45
=5> ;and <456

789;are the molar fractions of in the 162 

metallic phase and FeO in the silicate liquid.;: 456
789 and : 45

=5> ;represent the activity coefficient of 163 

FeO in the silicate liquid, and the activity of Fe in the metallic phase, respectively. 164 

We calculate the activity coefficient of Fe in Fe-rich alloys based on the formula of Ma, 2001, 165 

using the interaction parameters & defined in the Steelmaking Data Sourcebook (Siebert et al., 166 
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2011; Wade and Wood, 2005). We use the following formula (equation 3) for activity 167 

coefficients in metallic solutions containing N components:  168 

169 
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This treatment is available using the activity calculator 176 

(http://www.earth.ox.ac.uk/~expet/metalact/) provided by the university of Oxford (Wade and 177 

Wood, 2005). 178 

We used the average value (:456
789 ;@DOP;Q ;ROPS;derived from studies at 1 bar by OÕNeill and 179 

Eggins (2002) for several melt compositions in the CaO-MgO-Al2O3-SiO2 system, and by 180 

(Holzheid et al., 1997) for melts in the anorthite-diopside system and komatiitic basalt, 181 

assuming no pressure effect on the activity coefficients in silicate melts (Toplis, 2004). The 182 

calculated fO2 for our experiments are in the range of 4 log unit below IW. Values are reported 183 

in Table 1, alongside experimental conditions and resulting partition coefficients.   184 

185 
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3. Results186 

3.1. Phase assemblages and compositions 187 

Measured chemical compositions of the quenched silicate and metallic melts from our multi-188 

anvil experiments are reported in Appendix A. Typical run products consist of quenched 189 

silicate melts and liquid metal blobs (Figure 1). The run-products microstructures show that 190 

both phases have been fully molten during the high pressure and high temperature 191 

experiments. The metallic phase forms most of the time a large ÒcoreÓ at the center or on a 192 

side of the capsule, or some large drops, distributed throughout the sample. In some cases, we 193 

observed dendritic microstructures in the silicate, requiring a defocused beam for chemical 194 

analyses to average the heterogeneous quenched textures. We used several criteria to control 195 

the thermodynamic equilibrium of these experimental samples: (i) multiple analyses in the 196 

silicate phase show that it is homogeneous with no evidence of chemical zoning and (ii) all 197 

metal blobs embedded in the silicate matrix show similar composition. We observe a good 198 

agreement for the metalÐsilicate partition coefficient of Sm and Nd, between the present 199 

experiments and those determined by Bouhifd et al. (2015) in similar conditions. 200 

Since no material can be inert to both silicate and metal liquids, the effect of the nature of the 201 

capsule (graphite vs. MgO single crystal) on the partitioning of REE have to be considered. 202 

Using graphite capsules, we usually observe low analytical totals for the metallic phases 203 

(Appendix A), which points out the significant amount of C dissolved in the metal (from 0.21 204 

to 4.99 wt%). On the other hand, MgO single crystal capsule tend to saturate the silicate phase 205 

in Mg, leading to the formation of olivine quenched crystals instead of enstatite in these 206 

samples. However, previous studies based on multi-anvil experiments (Bouhifd et al., 2015) 207 

and piston-cylinder experiments (Wohlers and Wood, 2017) show that these interactions lead 208 

to no visible effect on the partitioning behavior REE. As well, we observe no noticeable 209 
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differences between 14 GPa experiments (MgO single crystal capsule) and 6 GPa (graphite 210 

capsule) for a similar range of temperature, fO2 and chemical composition, which indicate the 211 

absence of effect of pressure as well as no impact of the nature of the capsule on the REE 212 

metal-silicate partitioning coefficients. 213 

3.2. Experimental partition coefficients 214 

Overall, 24 experiments were performed, resulting in 24 new partition coefficients for Sm and 215 

Nd and 15 for La, Ce, Pr, Eu and Gd (Table 1). Metal-silicate partitioning are always low, 216 

ranging from 10-3 to 10-6, in agreement with results obtained in previous studies for 217 

experiments performed in similar conditions (see Appendix B reporting data from Bouhifd et 218 

al., 2015 and Wohlers and Wood, 2017). The two main parameters influencing liquid metal - 219 

liquid silicate partitioning coefficients are the oxygen fugacity and the sulphur content of the 220 

metallic phase. Changing the oxygen fugacity conditions from IW-4 to IW-1 lead to a 221 

decrease of the partition coefficient from two to three order of magnitude (Figure 2) while the 222 

transition from pure Fe metal to pure FeS increases the partition coefficient of all REE up to 223 

three order of magnitude (Figure 3). 224 

Europium behaves slightly differently from other studied REE in all samples doped in FeS 225 

instead of pure metallic Fe. The sulphide phase shows a significantly higher concentration in 226 

Eu, leading to a mean DEu 2.5 times higher than other REE partition coefficients (Figure 4). 227 

This is explained by the +2 valence state of Eu in these redox conditions. Around the Iron-228 

Wustite buffer, more than 50 % Eu is divalent in a basaltic melt (Burnham et al., 2015; 229 

Cicconi et al., 2012), making it more stable into the sulphide phase than other trivalent REE. 230 

Similar results shown in Figure 4 were obtained from experiments performed in evacuated 231 

silica tubes at temperature comprised between 1200 and 1400 ¡C (Ingrao et al., 2019; 232 

Lodders, 1996). Pressure has a negligible effect on partitioning of studied REE. 233 
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By including experiments of previous studies, it is also possible to analyze the impact of the 234 

nature of the silicate phase on the behavior of REE (La to Gd), usually expressed as NBO/T 235 

(Non Bridging Oxygen per tetrahedral cations). The NBO/T values are a guide to melt 236 

polymerization, with a zero corresponding to a completely polymerized melt (such as SiO2 237 

melt) and a value of 4 corresponding to a completely depolymerized melt (such as Mg2SiO4 238 

melt) (Mysen and Richet, 2005). We calculated the NBO/T value for all experiments 239 

available (Appendix A and B). For roughly similar experimental composition and metallic 240 

composition, and for a large difference in silicate composition (NBO/T from 0.5 to 3.7), the 241 

DREE coefficients are not distinguishable within the experimental uncertainties. Therefore, we 242 

rule out any influence of the silicate melt composition on the behavior of LREE. 243 

3.3. Parameterization of the results 244 

One can consider partitioning of an element between metal and silicate as an exchange 245 

reaction involving Fe, FeO and the oxidized and reduced components of element M, of 246 

valence n :  247 

TU " VL C ;
"

L
WX@

"

L
WXYC Z (4) 248 

By considering the equilibrium of this exchange reaction, it is possible to write a linear 249 

relationship between log(DM), [\] and fo 2 : 250 
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#
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It is therefore possible to link the partitioning coefficient to a number of thermodynamic 252 

variables (P, T, fO2) via the following relationship (Righter et al., 2010): 253 

254 
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The a, b, c, and e terms relate to valence n 3 @!
"

#
;  enthalpy  

[ k ]

ab
, volume

g[ l ]

ab
, and257 

entropy 
[ i ]

a
, respectively. We also added the term d to take into account the effect of 258 

sulphur in metallic liquid, previously observed. 259 

Due to the small number of available data for the studied REE (with the exception of Nd and 260 

Sm), we choose to simplify the equation above by setting parameters b and c to 0, based on 261 

our preliminary observations, considering thereby no effect of T and P on DREE. We used all 262 

existing data sets for which the partitioning behavior of La, Ce, Nd, Sm and Eu for which 263 

temperature, pressure, oxygen fugacity, and silicate and metal compositions are well 264 

characterized. We rule out data involving liquid-metal, solid-silicate equilibrium, and only 265 

considered data involving liquid-metal, liquid-silicate partitioning. The references as well as 266 

the range of conditions available for each element are listed in Appendix A and B. We then 267 

refined values of a and d and for these elements by multiple linear regression (approach used 268 

by Bouhifd et al., 2013; Righter et al., 2010). For every regression, the robustness of each 269 

overall model significance was determined with a Fisher-Snedecor test, and a Student test was 270 

run to assert the significance of every single variables. Considering the small number of data 271 

available and the weak effect of pressure and temperature, the parameters b and c are found of 272 

no statistical significance and are therefore removed from the parametrization.  Results of the 273 

two-variable parametrization for La, Ce, Pr, Nd, Sm, Eu and Gd are summarized in Table 2 274 

with their respective standard deviation and determination coefficient. The p-value found for 275 

each variable are also presented. 276 

The value of the parameter a being proportional to the valence of one element (equations 5 277 

and 6), the parametrization proposed here are coherent with all REE being in +3 valence state 278 

in the oxygen fugacity range of a magma ocean episode, with the exception of Eu being 279 

essentially +2 below the IW buffer. In a S-free system, an oxidation from IW-5 to IW-2 will 280 
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lead to a decrease of the DNd from 2.32" 10-3 to 3.764" 10-5 and a decrease of DEu from 281 

3.71" 10-4 to 2.34" 10-5. 282 

The effect of the sulphur content of the metal is also noticeable in our parametrization, 283 

leading to an increase of about three order of magnitude of all REEÕs partition coefficients 284 

when the S content in the metallic phase increases from 0 to ��35 wt%. At constant oxygen 285 

fugacity (IW-2), DEu increases from 2.34" 10-5 to 2.45" 10-2 and DNd increases from 3.31" 10-5 286 

to 2.56" 10-2. No noticeable difference is visible between Eu and other REE regarding the 287 

impact of the sulphur content in metal.  288 

4. Discussion 289 

4.1. Sm-Nd fractionation during planetary core formation 290 

Previous experiments led to different conclusions concerning the role of core formation on the 291 

fractionation of Sm/Nd ratio in the BSE. Elemental fractionation between Sm and Nd was 292 

reported by Wohlers and Wood in 2015 from sulphide-silicate partitioning data in 293 

experiments performed at 1.5 GPa and temperature between 1400 and 1650¡C. However 294 

when the liquidus temperature is reached, this fractionation is no more observed. This is 295 

shown from the dataset published by Lodders (2003), Bouhifd et al. (2015), Wohlers and 296 

Wood (2017), Ingrao et al. (2019) and from our new experiments (Appendix B). Sulfide-297 

silicate and metal-silicate partition coefficients of Sm and Nd change with two parameters, fo2 298 

conditions and the sulfur content, but none of them produce a significant change between the 299 

behaviour of these two elements and the Sm/Nd ratio measured in the experimental silicate 300 

phase remains constant (Figure 5). A late addition of sulphide (FeS) to the segregating core 301 

could actually change the final REE concentration of the bulk silicate earth since the partition 302 

coefficient of all REE increase to three orders of magnitude from pure Fe metal to pure FeS 303 
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but this will not change the Sm/Nd ratio in the bulk silicate Earth. This conclusion can be 304 

extended to all planetary bodies from embryos to planets. The impact of fo2 and sulfur content 305 

must be taken into account for calculating the REE concentration in the bulk silicate reservoir 306 

of planetary bodies as we will discuss in the next section. 307 

Coupled 146,147Sm-142,143Nd systematic is a powerful tool to constrain the timescale of 308 

differentiation of silicate reservoirs and this age is commonly obtained using the Òplanetary 309 

isochronÓ approach: i.e. from the slope of the regression line in a 142Nd/144Nd vs Sm/Nd 310 

diagram. Sm/Nd ratios are not those measured in the samples but instead those calculated in 311 

their respective source reservoirs (Boyet et al., 2003). The calculated Sm/Nd ratio of the 312 

mantle source reservoir depends on the initial Sm/Nd ratio assumed before the differentiation 313 

event. This effect has been discussed in detail in the case of lunar samples for defining the age 314 

of the giant impact forming the Moon (Borg et al., 2019; Boyet and Carlson, 2007). Our study 315 

shows that core formation has not impact on the Sm/Nd of the bulk silicate parts. 316 

4.2. Refractory Lithophile Element factor for the Earth calculated from 317 

metal/silicate experiments 318 

Concentrations of refractory lithophile elements in the BSE are conventionally estimated from 319 

the chemical composition of the most pristine peridotites (xenoliths and peridotite massifs) 320 

representative of the upper mantle and using cosmochemical data. The least depleted 321 

peridotite samples should be the closest in composition to the primitive mantle. However, 322 

they may have been enriched latter by metasomatism and this effect remains sometimes 323 

difficult to recognize from bulk chemical analyses (reference). In several studies rare earth 324 

element concentrations are defined using the RLE enrichment factor, a factor applied to 325 

refractory lithophile elements that should be present in the BSE (similar to primitive mantle) 326 

in chondritic proportions. This factor is obtained either from!compositional trends in upper 327 
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mantle peridotites (McDonough and Sun, 1995) or mass balance calculation (OÕNeil and 328 

Palme 1998). When expressed relative to the concentration measured in CI chondrites, this 329 

RLE factor is within a range of 1.8 to 2.8 (Table 3). This factor is constant for all REE except 330 

in the study of All•gre et al., 2001 in which the differences are correlated to the condensation 331 

temperatures reported for these elements (Lodders, 2003). Here we develop a different 332 

approach based on our experimental results obtained on REE. This model integrates the entire 333 

accretional history of the Earth. The measurement of nucleosynthetic anomalies gives the real 334 

opportunity to probe the genetic relationship between the different planetesimals and planets. 335 

Models that best meet isotopic constraints for the Earth are all based on a large part of 336 

accreting material similar to enstatite chondrites with a smaller contribution of carbonaceous 337 

chondrites and/or ordinary chondrites (Dauphas et al., 2014; Dauphas 2017; Warren 2011). 338 

We developed a model of planetary accretion taking into account the composition of various 339 

building block compositions and metal/silicate partitioning data evolving with core formation 340 

conditions (fo2, pressure, temperature, composition). This model and its input are detailed in 341 

Appendix C. The lowest concentrations in REE among the different groups of chondrites are342 

measured in CI and enstatite chondrites whereas the most enriched are those of the CV group 343 

(factor 2). To control the viability of any accretion scenarios and their resulting REE 344 

concentration in the different reservoirs, we also studied the evolution of elements that have 345 

well-constrained metal-silicate partitioning behavior in the literature: Ni, Co, Nb, Ta, U and346 

Th. The parametrization used to constrain these elements behavior are taken from Fischer et 347 

al. (2015) for Ni and Co, Cartier et al. (2014) for Nb and Ta and Faure et al. (Under review) 348 

for U and Th. All  accretion scenarios presented here reproduce their elemental ratios, within 349 

uncertainties, in the primitive mantle reservoir (Nb/Ta=14.0±0.60; Th/U=3.78±0.12; 350 

Ni/Co=18.90±0.30; with 2 ' uncertainties ) 351 
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Results obtained for the 4 tested models are presented in Table 3. The main observation is that 352 

the formation of the core leads to no visible fractionation between studied REE from La to 353 

Gd. Its only effect is to concentrate the REE in the BSE by a factor of 1.85±0.25 compared to 354 

CI. When compared with the concentration given by several authors (Table 3.b), we find that355 

all the valid scenarios presented here are in good agreement, within error, with two studies 356 

based on different approaches and assumptions. All•gre et al., (2001) proposed RLE factors 357 

for light REE enriched comprised between 1.74 to 1.84 compared to CI. The RLE enrichment 358 

factor calculated in Lyubetskaya and Korenaga (2007) is slightly higher and equal to 2.16. 359 

Our calculation give REE concentration in the BSE significantly lower than those proposed in 360 

McDonough and Sun, (1995) and Palme and OÕNeill, (2014) with enrichment factor of 2.75 361 

and 2.83, respectively. The enrichment factor must be constant for all REE even if our study 362 

investigates only the behavior of elements from La to Gd. Data on all heavier REE are 363 

available in the study of Ingrao et al (2019) and Wohlers and Wood (2017) present data on 364 

Yb. Yb fractionation is observed in very reduced conditions (!IW -5 to -7) and the partial 365 

reduction to 2+ valence state has been identified using X-ray Absorption Near Edge Structure 366 

measurements (Ingrao et al., 2019). Core formation does not produce any Yb anomaly on the 367 

calculated BSE REE pattern. Europium is even more sensitive to a valence change under 368 

reduced conditions and we do not observe any fractionation between Eu and other studied 369 

REE. 370 

The S content of the EarthÕs core is considered to be about 2 wt% from geophysical, 371 

geochemical and cosmochemical estimates (e.g.All•gre et al., 2001; Boujibar et al., 2014; 372 

Dreibrus and Palme, 1996; Suer et al., 2017). How did the EarthÕs core acquire its sulfur 373 

signature is still debated, over the entire accretion history or exclusively in the last 10-20 % of 374 

EarthÕs accretion (e.g. Wood and Halliday, 2005). In order to consider the impact of an 375 

accretion of sulphur-rich bodies over the concentration of REE in the different reservoirs, we 376 
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ran several scenarios involving impactors containing iron sulphide instead of metallic iron, in 377 

various proportions. No significant variation of REE concentrations or ratio within the BSE is 378 

observed. We can thus conclude that the addition of sulfide to the EarthÕs core, at any time of 379 

EarthÕs accretion, would leave no noticeable trace on the resulting light REE concentrations 380 

of the BSE. 381 

4.3 REE pattern in sulfur rich body, the extreme case of Mercury 382 

We apply these parameterizations in a multi-stage accretion model fitting the characteristics 383 

of MercuryÕs evolution. With these specific characteristics (large core size, sulfur content, 384 

low fo2 conditions, etc) Mercury can be seen as an end-member of our Solar System (Charlier 385 

and Namur, 2019). In this case we considered through the entire accretion the participation of 386 

reduced bodies similar to enstatite chondrites (Malavergne et al., 2010, value detailled in 387 

Appendix C). The pressure increases up to 5 GPa (Namur et al., 2016) and the temperature 388 

follows the chondritic liquidus from 1940 K up to 2100 K (Andrault et al., 2011). The fo2 389 

estimated for Mercury evolve steadily from IW-6 to IW-4 during accretion (McCubbin et al., 390 

2012). Under these pressure conditions, there is a large miscibility gap in the Fe-Si-S liquid 391 

system (Morard and Katsura, 2010). While S behave as a lithophile element that dissolves in 392 

the magma ocean under such reduced conditions, there is still enough metallic S to form a 393 

separate FeS phase (Namur et al., 2016b). This may explain the presence of an intermediate 394 

density layer of sulfide above the metallic core of about 90 km thick (Cartier and Wood, 395 

2019). We therefore only consider, during all of Mercury accretion, the partitioning of REE 396 

between the silicate and pure FeS. We also consider full equilibration of impactors with the 397 

Magma ocean during Mercury accretion . The final results show a decrease of the 398 

concentration of REE in the Bulk Silicate Mercury (BSM) by about 40% (LaBSM=0.29 ppm; 399 

CeBSM=0.76 ppm; PrBSM=0.18 ppm; NdBSM=0.60 ppm; SmBSM=0.1.9 ppm; GdBSM=0.27 ppm) 400 
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compared to the BSE. Only Eu shows a decrease of only 27% in the BSM compared to the 401 

BSE (EuBSM=0.68 ppm). This difference is explained by the value of parameter a in Table 2 402 

(aEu=0.40 instead of =0.60) due to its +2 oxidation state, making it less influenced by low fo2. 403 

5. Conclusion404 

Metal-silicate partitioning data have been obtained from multi-anvil experiments on rare earth 405 

elements from La to Gd.  Metal-silicate partition coefficients are always low, ranging from 406 

10-2 to 10-6 showing the lithophile character of these elements. Their behavior is mainly407 

constrained by the oxygen fugacity and the S concentration in the metallic phase of the 408 

system. Using our data and results published in previous publication, we obtain a two-variable 409 

parametrization for La, Ce, Pr, Nd, Sm, Eu and Gd. Our results show that Sm/Nd are not 410 

fractionated by core formation under a large range of condition even in the presence of a large 411 

quantity of sulfur. The impact of oxygen fugacity is coherent with the valence state of these 412 

elements being trivalent during EarthÕs accretion, with the exception of Eu, which is divalent. 413 

When using building block mixing supported by isotopic observation, the main impact of core 414 

formation is to concentrate the REE within the EarthÕs mantle by an enrichment factor of 415 

1.85±0.25 compared to CI. This value is in the lower range of values proposed in the 416 

literature. Higher RLE enrichment factors require building blocks mixing that fail at 417 

reproducing the EarthÕs main isotopic signature and/or other BSE elemental ratios (Nb/Ta, 418 

Ni/Co). This enrichment factor can be extended to other elements remaining strictly lithophile 419 

during EarthÕs core formation.  The formation of the core, with or without segregation of a 420 

sulfide phase, cannot be responsible for the 142Nd excess measured in modern terrestrial 421 

samples relative to chondrites. If this excess is not related to an enrichment in s-process Nd in 422 

the Earth, other processes must be involved. Fractionation between Sm and Nd occur during 423 
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magmatic processes due to a small difference of incompatibility (affinity for liquid silicate) 424 

and the deep burial of an enriched reservoir or its loss into space by collisional erosion 425 

fractionated are two potential scenarios.  426 

 427 
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Figure Captions 582 

583 

Figure 1. Backscattered electron image of the sample #1322 after polishing, in a graphite 584 

capsule, recovered from 6 GPa and 2503 K. 585 

586 

Figure 2. Evolution of DREE with log fO2. All the experiments presented here are taken from 587 

this work (Appendix A) and previous works (Apprendix B) and corrected from the effect of 588 

metalic sulphur, using the parametrization presented in equation 6 and Table2.a. 589 

590 

Figure 3. Evolution of DREE with the S concentration in the metal. All the experiments 591 

presented here are taken from this work (Appendix A) and previous studies (Apprendix B) 592 

and corrected from the effect of oxygen fugacity, using the parametrization presented in 593 

equation 6 and Table 2.a. 594 

595 

Figure 4. Partition coefficients of REE (normalized to DNd) of all S-rich experiments 596 

presented in this work. Are also displayed the average partition coefficients from Ingrao et al. 597 

(2019) and Lodders (1996). Error bars are not shown for clarity but can be found in App 598 

original paper. 599 

600 

Figure 5. Sm/Nd in the silicate phase of all experiments presented in this work. Error bars are 601 

based on 2 ' uncertainties. Samples displayed here present fo2 values ranging from IW to IW 602 

-4 and S content in the metallic phase ranging from 0 to 35 wt%.603 
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Figure 2.  
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